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Avant-propos

			Aux xviiie et xixe siècles, seuls quelques « savants » avaient pris conscience des changements climatiques que la Terre avait probablement subis par le passé. Dès le xviiie siècle, les fossiles d’animaux caractéristiques de climats tropicaux retrouvés en Europe ou en Amérique du Nord, ont suggéré au Bourguignon Buffon, que le climat avait pu varier. Au xixe siècle, le Suisse Louis Agassiz détermina que les blocs erratiques du Jura et des Alpes matérialisaient une avancée des glaciers plus importante qu’aujourd’hui. Travaillant dans les séries sédimentaires crétacées du bassin du Western Interior aux États-Unis, l’Américain Gilbert, frappé par la régularité de l’alternance marne-calcaire, proposa en 1895 qu’elle constituait l’enregistrement sédimentaire de fluctuations du climat orchestrées par la précession des équinoxes. L’idée de variations climatiques s’est donc imposée progressivement aux naturalistes, géographes, sédimentologues et paléontologues, mais essentiellement de manière qualitative.

			Un tournant majeur dans le domaine de la paléoclimatologie fut pris au début des années 1950, lorsque Cesare Emiliani, alors chercheur à Chicago, a mis en évidence la possibilité d’utiliser les rapports isotopiques de l’oxygène mesurés dans les coquilles de mollusques et les tests de foraminifères, pour reconstituer quantitativement les fluctuations de température. Très vite, il mit en évidence des variations cycliques du climat, aujourd’hui attribuées à l’influence des fluctuations des paramètres de l’orbite terrestre décrits par Milutin Milankovitch. Il est considéré comme l’un des fondateurs de la paléocéanographie. Depuis, l’utilisation des rapports isotopiques de divers éléments dans le domaine de la reconstitution des paléoclimats s’est imposée, complétée par diverses techniques de plus en plus sophistiquées, que nous aurons l’occasion d’aborder dans cet ouvrage. En France, à Gif-sur-Yvette, les chercheurs du Laboratoire des sciences du climat et de l’environnement (LSCE), sous la houlette de Jean-Claude Duplessy et de Laurent Labeyrie, ont fortement contribué aux reconstitutions paléoclimatiques à partir de l’étude de nombreuses carottes de sédiments océaniques. Conjointement à l’étude des océans, les recherches menées sur les carottes de glaces par Claude Lorius et l’équipe du Laboratoire de glaciologie et géophysique de l’environnement (LGGE de Grenoble) et Jean Jouzel du LSCE, se sont fortement développées grâce à des technologies de plus en plus avancées, permettant de réaliser des forages profonds dans les inlandsis, et des analyses chimiques et isotopiques de plus en plus poussées. L’un des résultats majeurs fut d’établir une correspondance entre les concentrations en gaz à effet de serre de l’atmosphère, et le climat de la planète. Parallèlement aux recherches menées sur les périodes récentes (moins de 1 million d’années), les études à haute résolution des formations anciennes, utilisant en partie des techniques mises au point par les « quaternaristes », suggèrent que la Terre a connu des régimes climatiques variés, parfois extrêmes, ayant peut être conduit à un englacement total à la fin du Précambrien, ou au contraire à des climats chauds au cours du Mésozoïque, même aux plus hautes latitudes. Aujourd’hui, la paléoclimatologie évolue rapidement ; conjointement à l’accumulation des données et des faits de terrain, démarches qui doivent demeurer essentielles, la modélisation des climats se développe. Cette technique permet de tester différents scénarios pour expliquer les fluctuations climatiques, et apporte un éclairage nouveau et complémentaire qu’il faut absolument poursuivre, développer et encourager.

			La paléoclimatologie est aussi devenue une science en plein essor, poussée par les préoccupations de nos sociétés face au réchauffement climatique moderne. C’est en effet l’examen des causes et conséquences des changements climatiques passés, qui permet de mieux comprendre l’évolution actuelle des climats. Ainsi, les chercheurs pourront établir le rôle respectif des fluctuations naturelles du système climatique, et évaluer les responsabilités de l’Homme dans le réchauffement climatique moderne. Aujourd’hui, une très large communauté a pris conscience de la variabilité climatique. 

			L’idée de cet ouvrage est née de la mise en place à l’université de Lille à la fin des années 1990 d’un enseignement de paléoclimatologie destiné aux étudiant(e)s préparant le CAPES et l’agrégation en sciences de la Vie-sciences de la Terre et de l’Univers (SV-STU), préparation qui doit constituer une des missions prioritaires de l’université.

			Retracer l’histoire climatique de la Terre depuis son origine, en un ouvrage court, constitue une gageure compte tenu de la bibliographie galopante à la fois générale et spécialisée. La plupart des ouvrages de paléoclimatologie actuellement disponibles et destinés aux étudiants, sont focalisés sur les climats récents. J’ai donc souhaité privilégier et m’attarder davantage sur la reconstitution des climats anciens à partir des archives géologiques, sans toutefois oblitérer l’apport considérable de la reconstitution des climats quaternaires. Cette seconde édition constitue une actualisation des connaissances acquises sur les paléoclimats notamment depuis une dizaine d’années. Elle est également enrichie de nouveaux exemples et d’exercices relatifs aux méthodes de reconstitution des climats.

			Je remercie très vivement, MM. Christian Beck, Pr à l’université de Savoie, Hervé Chamley, Pr émérite à l’université de Lille, Jean-Marc Demont, Pr de chaire supérieure au lycée Saint-Louis de Paris et vice-président du jury de l’agrégation SV-STU, pour leurs critiques constructives des premières versions du manuscrit. 

			Mes remerciements vont également à Mme Annie Bussière (université de Bourgogne) qui a assuré le dessin d’une majorité de figures. 

			Cet ouvrage est d’abord destiné aux étudiants de licence, de master, des préparations aux concours de l’enseignement secondaire et à toutes celles et ceux qui s’intéressent à l’Histoire de la Terre.

		

	
		
			
Introduction

			Le climat, défini comme l’état moyen, sur une période d’au moins 30 ans, de l’atmosphère en un lieu donné en termes de température, de précipitations, ou encore d’humidité de l’air, présente des variations notables au cours du temps. À l’échelle humaine, les variations interannuelles et décennales sont perceptibles, comme le montre l’évocation fréquente des hivers plus froids des années 1950 à 1970. L’évolution des températures depuis 1880, par rapport à la référence correspondant à l’année 1950 (Figure 1A), montre depuis une vingtaine d’années un réchauffement particulièrement net qui serait au moins en partie lié à un accroissement d’origine anthropique de la proportion de gaz à effet de serre (GES) dans l’atmosphère. Les conséquences de ce réchauffement sont nombreuses (impact sur la fréquence des événements extrêmes, sur l’élévation du niveau marin, sur la biodiversité, l’agriculture, la répartition des maladies…) et encore difficiles à évaluer. Elles génèrent débats, prises de position contradictoires et prennent souvent une tournure polémique alimentée par le courant « climato-sceptique ».

			Plus loin dans le temps, en l’absence de mesures directes fiables, l’évolution des températures est reconstituée grâce aux données historiques et à divers indicateurs des variations climatiques, au premier rang desquels s’inscrivent les rapports isotopiques de l’oxygène mesurés dans les glaces ou les sédiments. La Figure 1B correspond à l’évolution des températures au cours des derniers 2 400 ans. La courbe montre une succession d’épisodes froids tel le « petit âge glaciaire » (PAG), et d’intervalles plus chauds tel l’optimum climatique du Moyen Âge (OCM) centré sur l’an mille. Quels sont les facteurs à l’origine de ces variations qui ont probablement influencé le cours de l’Histoire (Le Roy Ladurie, 2006), les épisodes plus chauds coïncidant plutôt avec des périodes paisibles de croissance économique et les épisodes plus froids avec des périodes troublées, de récession ou de guerre ? L’examen de cette courbe conduit à s’interroger : le réchauffement climatique actuel révélé par la courbe précédente s’inscrit-il dans le cadre d’une évolution naturelle du climat identique à celle qui a conduit à l’OCM, ou est-il réellement dû à l’effet de serre additionnel provoqué par les activités humaines ? Si le réchauffement climatique actuel résulte de la combinaison de facteurs naturels et d’influences anthropiques, quelle est leur part respective ?

			En prenant davantage de recul, l’examen de la courbe des températures des 12 derniers ka (1ka = 1 kilo-années = 1 000 ans, Figure 1C) montre un accroissement majeur et brutal des températures entre – 10 ka et – 7 ka BC (before Christ) qui marque la fin du dernier stade glaciaire et le passage dans le stade interglaciaire actuel appelé Holocène. L’accroissement des températures a provoqué une fonte massive des calottes polaires responsable d’une élévation importante du niveau marin de l’ordre d’une centaine de mètres. Il a également permis le développement de l’agriculture et de l’ensemble de notre civilisation. À cette époque, le climat semble avoir joué un rôle déterminant dans le développement des sociétés humaines. Quelles sont les causes et les modalités de ce changement climatique apparemment rapide et de grande amplitude ?

			La Figure 1D représente la courbe des températures des derniers 100 ka. À cette échelle de temps, la période interglaciaire holocène relativement chaude dans laquelle nous vivons semble constituer une exception. Les 90 ka antérieurs, nettement plus froids, correspondent à un intervalle glaciaire. La température était en moyenne plus basse d’environ 5 °C par rapport à celle de l’Holocène. L’extrême irrégularité de la courbe est frappante : quels sont les facteurs à l’origine des changements climatiques abrupts qui jalonnent cet intervalle glaciaire ?
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			Figure 1

			A. Évolution des températures relatives depuis 1880. L’année 1950 constitue la référence. Cette courbe établie grâce aux données instrumentales montre nettement la tendance au réchauffement global depuis la décennie 1970. 

			B. Évolution des températures depuis 2 400 ans mettant en évidence une alternance de périodes couvrant plusieurs siècles, plus froides (petit âge glaciaire) ou plus chaudes (optimum climatique du Moyen âge) avec des amplitudes maximales de l’ordre de 1 °C. 

			C. Évolution des températures relatives depuis 12 000 ans déduite de la mesure du rapport isotopique de l’oxygène mesuré dans les glaces du Groenland. Cette courbe montre la transition entre le dernier stade glaciaire et l’Holocène avec une amplitude de plusieurs °C, la relative homogénéité de l’Holocène et un refroidissement important (–2 °C) et bref vers 6 200 ans BC (8 200 BP). 

			D. Évolution des températures des derniers 100 000 ans montrant l’extrême irrégularité du climat glaciaire (Würm) caractérisé par des fluctuations abruptes de grande amplitude.

			La mesure des rapports isotopiques des glaces forées en Antarctique près de la station russe de Vostok permet de tracer une courbe de variation des températures au cours des derniers 420 ka (Figure 2A). D’emblée, cette courbe montre une alternance de longues périodes froides (stades glaciaires) d’une durée d’environ 80 ka, et de périodes plus courtes durant 10 à 20 ka (stades interglaciaires) marquées par des températures plus élevées. À cette échelle de temps, l’Holocène ne fait plus exception, mais s’inscrit naturellement dans la logique de la courbe. Présentez cette courbe amputée des derniers 50 ka et demandez de la poursuivre jusqu’à nos jours : on vous dessinera l’Holocène. Cela traduit la régularité de l’alternance glaciaire/interglaciaire. Les stades interglaciaires se produisent en effet tous les 100 ka environ, périodicité qui suggère la possibilité de prévoir l’évolution climatique à cette échelle de temps. Quels sont les facteurs responsables des oscillations cycliques du climat ? Pourquoi les stades glaciaires se terminent-ils très brutalement donnant à la courbe une allure en dents-de-scie ?

			L’examen de l’évolution des températures depuis 3 Ma (1 Ma = 1 million d’années, Figure 2B) révèle une tendance générale au refroidissement. On note encore des oscillations importantes du climat, mais la périodicité de 100 ka s’estompe en remontant dans le passé. Elle est relayée par des oscillations présentant une périodicité plus courte de l’ordre de 40 ka. Quels sont les facteurs à l’origine de ces évolutions ?

			Faisons encore un bond en arrière et examinons l’évolution climatique du Cénozoïque, soit une période de 65 Ma comprenant l’ensemble de l’ère tertiaire et le Quaternaire (Figure 2C). Au début du Tertiaire, le climat était très chaud, les calottes polaires n’existaient pas, le niveau marin était beaucoup plus élevé qu’aujourd’hui. Puis au cours du Cénozoïque, le climat s’est refroidi par paliers successifs, d’abord au passage Éocène-Oligocène (–35 Ma), puis au cours du Miocène (– 13,5 Ma) puis plus récemment vers – 2,5/3 Ma. C’est au cours de cette période que des calottes polaires étendues, après une absence de plus de 200 Ma, s’installeront aux hautes latitudes, d’abord sur le continent Antarctique, puis dans l’hémisphère nord. Pourquoi et comment cette glaciation s’est-elle mise en place ?

			Examinons enfin l’évolution du climat depuis la formation de la Terre, il y a 4,56 Ga (1 Ga = 1 giga–années = 1 milliard d’années, Figure 2D). La reconstitution des climats très anciens est difficile, voire impossible en raison de la rareté des terrains sédimentaires préservés et des difficultés de datation ; aussi de grandes incertitudes pèsent-elles sur la période antérieure à 1 Ga. Cette courbe montre l’existence de cinq périodes froides correspondant à cinq glaciations majeures, deux d’entre elles interviennent au Précambrien, deux autres au Paléozoïque (ère primaire). La dernière, initiée au cours du Cénozoïque, se poursuit actuellement. Ces cinq glaciations correspondent à des périodes de développement important de calottes glaciaires ou inlandsis. Ces périodes froides appelées « icehouse » par les auteurs de langue anglaise sont séparées par des périodes plus chaudes dites « greenhouse » en raison de l’effet de serre important qui les caractérise.
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			Figure 2

			A. Fluctuations des températures des derniers 400 ka reconstituées grâce aux mesures isotopiques réalisées dans les glaces de l’Antarctique. La périodicité de 100 ka constitue le fait le plus marquant.

			B. Évolution des températures depuis 3 Ma reconstituées grâce aux mesures isotopiques réalisées sur les tests carbonatés des foraminifères présents dans les sédiments océaniques. Cette courbe révèle une double tendance : un refroidissement progressif auquel se superposent des variations cycliques à haute fréquence (41 ka) relayées depuis environ 900 ka par des cycles à plus basse fréquence de 100 ka. 

			C. Cette courbe de δ18O réalisée sur le carbonates des foraminifères benthiques contenus dans les sédiments océaniques matérialise le refroidissement cénozoïque par paliers successifs, au passage Éocène-Oligocène, intra-Miocène et Plio-Pléistocène. 

			D. Succession des contextes climatiques de type « icehouse » et « greenhouse » depuis la formation de la Terre. H : glaciation huronienne ; N : glaciation néoprotérozoïque ; O : glaciation ordovicienne ; C/P : glaciation Carbonifère-Permien ; C : Cénozoïque.

			Les huit courbes rassemblées sur les figures 1 et 2 nous montrent que le climat de la Terre a présenté des variations à toutes les échelles de temps, depuis les fluctuations pluriannuelles jusqu’à l’échelle de plusieurs dizaines de millions d’années, en passant par les échelles centennales ou de quelques milliers d’années. La notion d’échelle de temps est cruciale ; une question revient souvent : vivons-nous dans une période glaciaire ou interglaciaire ? À l’échelle géologique (plusieurs Ma) nous vivons dans la période glaciaire du Cénozoïque supérieur, en revanche à l’échelle des derniers 400 ka, nous vivons dans un stade interglaciaire, l’Holocène.

			Les données climatiques n’ont de valeur que si elles sont calées dans le temps et localisées dans l’espace ; or plus nous remontons dans le passé, plus la résolution temporelle diminue, de même que la fiabilité des reconstitutions paléogéographiques. En remontant le temps, les reconstitutions paléoclimatiques perdent en résolution et en précision.

			Les objectifs de la paléoclimatologie sont d’abord d’identifier les variations climatiques à l’aide de diverses méthodes, puis de rechercher leurs causes afin de comprendre, à toutes les échelles de temps, l’évolution du climat de la Terre depuis sa formation. Enfin, la compréhension du système climatique permet de se projeter dans l’avenir, grâce à la périodicité entrevue sur certaines courbes et grâce à la simulation des climats par les modèles numériques.

			L’ouvrage est organisé de la manière suivante : après une première partie consacrée à la présentation du système climatique actuel et aux méthodes d’études des paléoclimats, la variabilité temporelle du climat constitue le fil conducteur des parties suivantes. Nous l’abordons depuis les fluctuations à basse fréquence jusqu’à celles à haute fréquence.
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Les acteurs du climat et le système climatique

			1. Le Soleil

			Le Soleil, principal acteur du climat, correspond à une sphère gazeuse en rotation de 700 000 km de rayon dont la masse atteint 2.1030 kg soit 99 % de la masse du système solaire. Composé à 73 % d’hydrogène, 25 % d’hélium et 2 % d’autres éléments plus lourds issus des mécanismes de la nucléosynthèse dans les étoiles massives et les supernovae, il constitue la source d’énergie des climats.

			1.1 Énergie et rayonnement solaire

			À la surface de la Terre, le rayonnement solaire constitue la principale source de chaleur. Les autres énergies telles que l’énergie géothermique ont une influence négligeable sur le climat. Le Soleil tire son énergie de la fusion nucléaire de quatre noyaux d’hydrogène (proton) en un noyau d’hélium (particule α). La masse de quatre noyaux d’hydrogène étant supérieure à celle d’un noyau d’hélium, le déficit de masse (M) entraîne une libération considérable d’énergie (E) suivant la relation d’Einstein E = Mc2 où c correspond à la vitesse de la lumière.

			Au centre du Soleil, la température atteint 13 millions de degrés. L’énergie produite sous forme de photons γ et de neutrinos est transférée vers les couches externes d’abord par rayonnement, puis par convection, c’est-à-dire par déplacement d’un fluide sous l’effet de différences de température. On distingue ainsi du cœur à la périphérie du Soleil, le four thermonucléaire, la zone radiative interne et la zone convective (Figure 3). Avant de s’échapper du Soleil, les photons γ très énergétiques au départ subissent de nombreuses absorptions, réémissions, réabsorptions, et perdent beaucoup d’énergie. Au niveau de la couche externe du Soleil ou photosphère, la température n’est plus qu’à environ 5 800 K. Les photons mettent ensuite environ 8 minutes pour parcourir la distance moyenne Terre-Soleil voisine de 150.106 km (= 1 unité astronomique ou UA) et parvenir sur Terre.
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			Figure 3

			Structure du Soleil et température estimée des différentes enveloppes

			R0 = rayon du Soleil (700 000 km) (d’après Nesme-Ribes et Thuillier 2000).

			Comment a-t-on mesuré la température de la photosphère ?

			Le Soleil présente un spectre électromagnétique continu de l’ultraviolet au proche infrarouge, mais il rayonne un maximum d’énergie dans la partie visible du spectre (Figure 4). La longueur d’onde correspondant à l’émission maximale λmax est voisine de 0,5 μm (500 nm). En assimilant le Soleil à un corps noir, l’application de la loi de Wien (T = 2 885/λmax), qui relie la température T d’un corps et la longueur d’onde de l’émission maximale λmax, permet de déduire sa température. Dans le cas du Soleil, on obtient une température voisine de 5 800 K. Le spectre solaire montre également des raies d’absorption dans les longueurs d’onde de l’ultraviolet et du visible (raies de Fraunhofer), révélatrices de la présence d’éléments chimiques tels le magnésium, l’aluminium dans l’atmosphère solaire (Figure 4).
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			Figure 4

			Spectre solaire hors atmosphère et au niveau de la mer (après traversée de l’atmosphère) présentant des bandes d’absorption dans l’ultraviolet (UV) par l’ozone en particulier, et dans l’infrarouge (IR) par la vapeur d’eau et le dioxyde de carbone. La flèche indique la raie d’émission de l’hydrogène (d’après Nesme-Ribes et Thuillier 2000).

			Quelle est l’énergie rayonnée par le Soleil ?

			L’énergie E rayonnée par un corps est proportionnelle à la puissance 4 de sa température absolue T. La loi de Stefan-Boltzmann E = σ T4 exprime la quantité de radiations émises par unité de surface. La constante de Stefan-Boltzmann σ est égale à 5,67 10–8 W/m2.K–4. La photosphère ayant une température voisine de 5 800 K, le Soleil émet :

			E Soleil = (5,67.10–8) × (5 800)4 = 6,4.106 W/m2 soit, compte tenu de la surface d’une sphère (4 π R2), une puissance totale de

			6,4.106.4 π . (7.105)2 = 3,83.1026 W.

			Seule une infime partie de cette énergie considérable dissipée dans l’espace est interceptée par la Terre. Les mesures réalisées au sommet de l’atmosphère terrestre montre qu’un écran de 1 m2 reçoit une puissance voisine de 1 368 W. Le flux solaire est donc de 1 368 W.m–2, valeur moyenne actuelle qui correspond à la constante solaire. À la surface de la Terre, la puissance doit être divisée par 4 (soit environ 342 W) puisqu’à rayon égal, l’aire d’une sphère est 4 fois plus importante que celle d’un disque (Figure 5). Cette énergie ne parvient pas intégralement à la surface de la Terre en raison des phénomènes de réflexion et d’absorption qui se produisent dans l’atmosphère.
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			Figure 5

			Illustration de la mesure de la constante solaire sur un disque qui serait situé au sommet de l’atmosphère et sur une sphère en rotation (d’après Ruddiman 2001)

			À rayon égal, la surface d’une sphère étant 4 fois plus grande que celle d’un disque, l’énergie reçue par unité de surface doit être divisée par 4 sur une sphère en rotation telle que la Terre.

			Exercice 1.1 : Calculez la constante solaire sur Terre, puis sur Mars, sachant que la distance moyenne Terre – Soleil est de 150.106 km et que la distance moyenne Mars – Soleil est de 228.106 km.

			1.2 Variations de l’activité solaire

			Les mesures réalisées grâce au satellite ERBS (Earth Radiation Budget Satellite, lancé en 1984 par la NASA) ont montré que la « constante » solaire présentait en réalité de faibles fluctuations (1 368 ± 4 W/m2). Depuis, d’autres satellites embarquant des instruments de mesures de plus en plus sophistiqués (par exemple ACRIMSAT : Active Cavity Radiometer Irradiance Monitor Satellite) mesurent régulièrement l’irradiance solaire. Ces fluctuations sont en phase avec l’apparition ou la disparition de taches sombres sur la photosphère (Figure 6).
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			Figure 6

			Correspondance entre le nombre de taches solaires et l’irradiance solaire totale de 1976 à 2010. On notera le très faible nombre de taches solaires en 2008 où durant presque 9 mois, le Soleil ne présentait pas de taches, ceci n’était pas arrivé depuis plus de 100 ans.

			L’observation systématique des taches solaires a débuté grâce à la mise au point des lunettes astronomiques au xviie siècle. Nous savons aujourd’hui que l’apparition des taches solaires est liée à la structure et à la dynamique du champ magnétique du Soleil.

			Plusieurs observations essentielles ont été réalisées sur les taches solaires. Longtemps considérée comme un phénomène aléatoire, l’apparition des taches solaires selon un cycle de 11 ans fut découverte au xixe siècle par Heinrich Schwabe. Ce cycle undécennal ou cycle de Schwabe fut confirmé par Wolf, suite à une compilation de données relatives aux taches solaires. Le nombre de Wolf représente l’activité mensuelle du Soleil. Les taches solaires demeurent concentrées de part et d’autre de l’équateur solaire, à des latitudes inférieures à 40°. Au début du cycle de Schwabe, les taches apparaissent vers 35–40° de latitude solaire et persistent au maximum 1 à 2 mois. Au fur et à mesure du déroulement du cycle, elles se rapprochent de l’équateur solaire. La représentation de la latitude héliographique des taches en fonction du temps ou diagramme de Maunder (encore appelé diagramme papillon) permet de matérialiser le phénomène (Figure 7). Ce cycle présente quelques « ratés » puisque certaines périodes, sur lesquelles nous reviendrons, se caractérisent par l’absence ou la rareté des taches solaires. De nombreux autres cycles de fréquence variable ont été identifiés, tels ceux de Gleissberg, Suess et Hallstattzeit, dont les périodes sont respectivement de 90, 200 et 2 300 ans, mais leur rôle éventuel sur le climat de la Terre fait encore l’objet de discussions. 
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			Figure 7

			Diagramme de Maunder ou Diagramme papillon (d’après Nesme-Ribes et Thuillier 2000, modifié).

			Les flèches matérialisent le déplacement des taches des moyennes aux basses latitudes héliographiques au cours du cycle. La bande grisée (années 1984 à 1988) est à mettre en correspondance avec la Figure 6.

			À l’échelle géologique, il est nécessaire de considérer avec attention l’évolution à long terme du Soleil, résumée comme pour l’ensemble des étoiles par le diagramme de Hertzprung-Russell. Le Soleil évolue sur la séquence principale de ce diagramme, ce qui indique une augmentation régulière de sa luminosité depuis sa formation. L’évolution de l’irradiance solaire répond à la formule St = S0/ (1+0,4t/t0) où S0 = irradiance actuelle, t = irradiance à l’instant t et t0 = 4,57 Ga = moment de la formation du système solaire. Lors de la formation du système solaire, on estime que la constante solaire devait être voisine de 1 000 W (au lieu de 1 368 aujourd’hui), et la température de la photosphère n’était alors que de 5 400 K. Le Soleil devait apparaître rougeâtre, puis l’irradiance a augmenté d’environ 30 % de manière linéaire (Figure 8). Au Protérozoïque supérieur, il y a environ 700 Ma, l’énergie solaire atteignait 94 %, et au Trias (–230 Ma) environ 98 % de sa valeur actuelle. Il est indispensable de prendre en compte cette évolution, en particulier lors de l’utilisation de modèles destinés à la reconstitution de climats très anciens. 
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			Figure 8

			Croissance linéaire de l’activité du Soleil depuis sa formation et décroissance des températures terrestres

			Cet apparent paradoxe s’explique par une tendance à la diminution progressive de l’intensité de l’effet de serre au cours des temps géologiques en raison d’un stockage lent et progressif du dioxyde de carbone atmosphérique sous forme de roches carbonatées et carbonées. La flèche indique la période actuelle correspondant à 100 % de la luminosité solaire et une température moyenne de surface sur Terre de 15 °C soit 288 K (d’après Hoyt et Schatten, 1997).

			Exercice 1.2 : Construisez la courbe d’évolution de la constante solaire au cours du Phanérozoïque. Par rapport à la valeur actuelle, quelle était la valeur, en pourcents, de l’irradiance solaire au passage Jurassique/Crétacé ?

			En résumé, l’intensité du rayonnement solaire montre deux types de variations : elle augmente de manière linéaire depuis la formation du système solaire et elle présente de nombreuses fluctuations cycliques de fréquences très diverses ; nous retiendrons en particulier le cycle undécennal des taches solaires.

			1.3 Relations Terre–Soleil

			La répartition de l’énergie reçue par la Terre dépend de sa position et de son orientation par rapport au Soleil. 

			Caractéristiques de l’orbite terrestre

			La Terre tourne autour du Soleil en une année selon une ellipse. Le Soleil n’occupe pas le centre de l’ellipse, mais l’un des foyers (1re loi de Kepler, Figure 9). Les foyers d’une ellipse correspondent aux deux points F1 et F2 tel que F1T + F2T soit constant pour tous les points T situés sur l’ellipse, c’est-à-dire quelle que soit la position de la Terre.
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			Figure 9

			A. Illustration de la première loi de Kepler ; O = centre de l’ellipse, F1 et F2 correspondent aux foyers dont l’un est occupé par le Soleil. B. Selon la seconde loi de Kepler, les surfaces F1AB et F1CD sont égales et la Terre met le même temps pour parcourir les arcs AB et CD. 

			En moyenne, la distance Terre-Soleil est de 149,6 millions de km. Elle varie annuellement de plus ou moins 2,4 millions de km en raison précisément du caractère elliptique de l’orbite terrestre. La variation annuelle de la distance est donc relativement faible par rapport à la distance moyenne ; l’ellipse est en réalité très proche d’un cercle. Le point le plus proche du Soleil correspond au périhélie, le plus éloigné à l’aphélie. L’excentricité E d’une ellipse rend compte de son aplatissement : 

			E = (a2 – b2)1/2/a 

			avec a = demi grand axe de l’ellipse et b = demi petit axe de l’ellipse.

			L’excentricité est aussi égale au rapport de la distance entre les foyers F1 et F2 et le grand axe (Figure 9). L’excentricité de l’ellipse décrite par la Terre est toujours inférieure à 0,06 (valeur actuelle de 0,0167) et varie de manière périodique, ce qui détermine un changement de forme de l’ellipse au cours du temps. Plusieurs périodes ont été identifiées : nous en retiendrons deux, l’une voisine de 405 000 ans, l’autre voisine de 95 800 ans.

			L’obliquité de l’axe de rotation de la Terre

			L’observation d’un globe terrestre montre que l’axe de rotation de la Terre est incliné. L’axe de rotation de la Terre sur elle-même est oblique par rapport à l’écliptique, plan dans lequel se déplace la Terre autour du Soleil. L’obliquité correspond à l’angle entre la perpendiculaire à l’écliptique et l’axe de rotation de la Terre. Cet axe reste parallèle à lui-même au cours de la révolution de la Terre autour du Soleil. L’obliquité actuellement de 23°26’ (Figure 10) varie entre 21,5° et 24,5° de manière périodique, principalement en raison de l’attraction exercée par la Lune sur le bourrelet équatorial de la Terre. La principale période de l’obliquité est de 41 000 ans.

			L’obliquité de l’axe de rotation de la Terre détermine :

			– la position latitudinale des tropiques (latitude de 23°26’ égale à l’obliquité) ;

			– la position des cercles polaires (latitude égale à 90° – la valeur de l’obliquité soit 66°34’) et par conséquent l’extension géographique de la nuit polaire. 
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			Figure 10

			L’orbite terrestre et les saisons : situation actuelle et situation dans 11 000 ans

			Les équinoxes se produisent lorsque le plan équatorial « passe » par le Soleil, alors que les solstices correspondent au moment où le plan perpendiculaire au plan équatorial « passe » par le Soleil. Ce plan contient l’axe de rotation de la Terre qui décrit dans l’espace un cône (dit cône de précession) en 22 ka environ. Il en résulte un décalage progressif des positions remarquables de la Terre sur son orbite (d’après Causeret et Sarrazin, 2001). Noter que l’ellipse décrite par la Terre est très proche d’un cercle.

			Les saisons

			Contrairement à une idée répandue, la variation de la distance Terre–Soleil, conséquence de la forme elliptique de l’orbite terrestre, ne constitue absolument pas la cause des saisons, puisque la Terre est actuellement au plus près du Soleil (périhélie) au début du mois de janvier et plus éloignée (aphélie) au début du mois de juillet. Par ailleurs, rappelons que l’été dans l’hémisphère nord se produit en même temps que l’hiver dans l’hémisphère sud alors que les deux hémisphères sont tous deux à la même distance du Soleil ! La variation de distance Terre–Soleil a néanmoins une certaine importance climatique. La Terre reçoit environ 7 % d’énergie de plus au périhélie qu’à l’aphélie. Actuellement, le périhélie se produit pendant l’hiver de l’hémisphère nord et l’été de l’hémisphère sud (Figure 10), les hivers boréaux présentent par conséquent une relative douceur tandis que les étés austraux sont particulièrement chauds. Plus généralement, la situation actuelle conduit à des saisons plus contrastées dans l’hémisphère sud que dans l’hémisphère nord, mais ce contraste est fortement atténué en raison de l’effet tampon joué par les océans majoritaires par rapport aux masses continentales dans l’hémisphère austral.

			L’obliquité joue un rôle essentiel sur la répartition du rayonnement solaire à la surface du globe. Elle est à l’origine d’une inégalité, variable selon le lieu, de la durée du jour et de la nuit ; elle est aussi à l’origine des saisons.

			La moitié de la Terre est en permanence éclairée alors que l’autre moitié est dans la nuit. Le cercle d’illumination limite ces deux parties. Si l’obliquité était nulle, le cercle d’illumination passerait par les pôles et la durée du jour et celle de la nuit seraient partout égales tout au long de l’année. L’obliquité de la Terre, probablement acquise au cours des stades initiaux de la phase d’accrétion planétaire, n’étant pas nulle, en un point donné du globe, la durée du jour et celle de la nuit varient au cours de l’année. L’égalité jour/ nuit se produit au moment des équinoxes de printemps (passage hiver/printemps vers le 20 mars dans l’hémisphère nord) et d’automne (passage été/automne vers le 22 septembre dans l’hémisphère nord). Quant à l’inégalité maximale, elle se produit lors des solstices d’été (passage printemps/été vers le 21 juin dans l’hémisphère nord) et d’hiver (passage automne/hiver vers le 21 décembre dans l’hémisphère nord).

			Quelle est la durée… ou quelles sont les durées des saisons ?

			On pense souvent que la durée des quatre saisons est identique, il s’agit en réalité d’une idée fausse. Pour quelles raisons les durées des saisons sont elles inégales ? L’inégalité résulte du fait que la Terre parcourt son orbite plus rapidement (30,3 km/s) au voisinage du périhélie qu’au voisinage de l’aphélie (29,3 km/s). Kepler a pu établir que les aires balayées en des temps égaux par le rayon vecteur reliant le Soleil et la Terre sont égales (seconde loi de Kepler, Figure 9). Cette situation entraîne une durée inégale des saisons, puisque la Terre met moins de temps pour passer de sa position de solstice d’hiver à l’équinoxe de printemps (hiver) que pour passer de l’équinoxe de printemps au solstice d’été (printemps). Il en résulte qu’actuellement l’hiver boréal dure 89 jours, alors que le printemps dure presque 93 jours (Figure 10) ; mais la situation actuelle n’est pas constante en raison de la précession des équinoxes. 

			La précession des équinoxes

			Les équinoxes se produisent lorsque le plan équatorial de la Terre « passe » par le centre du Soleil. En revanche, les solstices se produisent lorsque c’est le plan perpendiculaire au plan équatorial, qui contient l’axe de rotation de la Terre, qui « passe » par le centre du Soleil (Figure 10). Or l’axe de rotation de la Terre, et par conséquent le plan perpendiculaire au plan équatorial, ne conservent pas une direction fixe dans l’espace, en raison de l’attraction exercée par les astres proches de la Terre sur son bourrelet équatorial. Cette attraction provoque un déplacement de l’axe de rotation de la Terre selon un cône (cône de précession) autour de la direction perpendiculaire au plan de l’écliptique. Il en résulte qu’imperceptiblement, au cours du temps, solstices et équinoxes se décalent, glissent en quelque sorte le long de l’ellipse. Actuellement, solstice d’hiver (21 décembre) et périhélie (5 janvier) sont proches dans le temps, ce qui assure des hivers boréaux relativement doux et relativement courts. En revanche, dans 11 000 ans, le solstice d’hiver interviendra alors que la Terre sera proche de l’aphélie, donc relativement éloignée du Soleil (Figure 10). Dans l’hémisphère nord, les hivers seront plus froids et plus longs ; d’une manière générale, les saisons seront plus contrastées qu’actuellement, d’autant que l’hémisphère nord comporte une forte proportion de masses continentales par rapport au domaine océanique. Le phénomène présente de nombreuses périodicités, dont deux peuvent être retenues : 19 000 et 23 000 ans.

			Répartition de l’insolation

			La répartition de l’insolation au cours d’une année est représentée sur la Figure 11. Elle montre des variations annuelles faibles entre les tropiques (100 à 200 cal/cm2/jour) et des amplitudes très fortes (0 à 1 100 cal/cm2/jour) dans les régions polaires au cours d’une année. En moyenne, l’énergie reçue par unité de surface est plus importante aux basses qu’aux hautes latitudes. Ceci est principalement lié au fait qu’aux basses latitudes, les rayons du Soleil parviennent sur Terre avec un angle fort alors qu’aux hautes latitudes, l’incidence est plus rasante. La sphéricité du globe a pour conséquence une concentration du rayonnement solaire sur une plus petite surface aux basses qu’aux hautes latitudes. Toutefois, les plus fortes valeurs se rencontrent en été dans les régions polaires, en raison de la longue durée du jour par rapport à la nuit. Au voisinage du solstice d’été, aux latitudes plus hautes que le cercle polaire, le Soleil ne se couche pas.

			[image: 12958.jpg]

			Figure 11

			Répartition de l’insolation au cours d’une année en fonction de la latitude (valeurs en cal/cm2/jour)

			L’énergie élevée reçue en moyenne aux basses latitudes varie peu au cours de l’année. En revanche, les écarts saisonniers sont considérables aux hautes latitudes. L’énergie reçue aux hautes latitudes australes durant l’été est supérieure à l’énergie reçue durant l’été de l’hémisphère nord. Cette différence résulte du fait que le périhélie intervient actuellement durant l’été de l’hémisphère sud et l’aphélie durant l’été de l’hémisphère nord. Dans 11 000 ans en raison de la précession des équinoxes, la situation sera inversée.

			Cette figure montre également que :

			– l’extension géographique de la nuit polaire est fonction de l’obliquité ; plus l’obliquité est importante, plus l’extension de la nuit polaire sera grande ;

			– les basses latitudes reçoivent annuellement un excès d’énergie par rapport aux hautes latitudes ; cet excès est en permanence compensé, en proportions voisines, par la circulation générale atmosphérique et les circulations océaniques ;

			– les plus fortes valeurs se rencontrent dans l’hémisphère sud car l’été austral survient actuellement alors que la Terre est proche du Soleil (périhélie), tandis que l’été boréal se produit alors que la Terre est plus éloignée, proche de l’aphélie. Dans 11 000 ans, en raison de la précession des équinoxes, la situation sera inversée.

			L’albédo

			L’albédo d’une surface correspond au rapport entre l’énergie réfléchie et l’énergie incidente. Sur les 342 W/m2 reçus par la Terre, 102 sont réfléchis vers l’espace et 240 absorbés par l’atmosphère et la surface terrestre. L’albédo moyen de la Terre est donc de 102/ 342 = 0,3, ce qui signifie que 30 % du rayonnement reçu par la Terre est réfléchi, mais cette valeur varie dans le temps et dans l’espace. Chaque type de surface présente une certaine valeur de l’albédo (tableau 1). La neige, la glace et les nuages épais réfléchissent fortement le rayonnement incident, tandis que les forêts et les océans absorbent une très forte proportion du rayonnement. L’albédo d’une surface varie aussi en fonction de l’’incidence des rayons solaires. En incidence rasante (Soleil proche de l’horizon), l’océan réfléchit fortement alors qu’en incidence normale (Soleil proche du zénith), l’océan absorbe le rayonnement. Le rôle des nuages est considérable puisqu’ils réfléchissent 26 % du rayonnement incident, contre 4 % pour la surface terrestre (continents et océans). L’albédo varie également à différentes échelles de temps. À l’échelle des saisons, l’albédo augmente durant l’hiver de l’hémisphère nord en raison de l’extension plus importante des couvertures neigeuses et de la raréfaction de la végétation. Au cours des temps géologiques, l’albédo de la Terre a probablement présenté des fluctuations importantes, fonctions de la nébulosité, de l’extension des calottes glaciaires, des zones désertiques, du couvert végétal et des surfaces relatives des domaines océaniques et des masses continentales.

			
				
					
					
				
				
					
							
							Type de surface

						
							
							albédo %

						
					

					
							
							Neige fraîche

						
							
							80 à 85

						
					

					
							
							Neige ancienne

						
							
							50 à 60

						
					

					
							
							Sable

						
							
							20 à 30

						
					

					
							
							Herbe

						
							
							20 à 25

						
					

					
							
							Terre sèche

						
							
							15 à 25

						
					

					
							
							Terre humide

						
							
							10

						
					

					
							
							Forêt

						
							
							5 à 10

						
					

					
							
							Océan (incidence rasante)

						
							
							50 à 80

						
					

					
							
							Océan (incidence normale)

						
							
							3 à 5

						
					

					
							
							Nuage épais

						
							
							70 à 80

						
					

					
							
							Nuage fin

						
							
							25 à 30

						
					

					
							
							Terre et atmosphère

						
							
							30

						
					

				
			

			

			Tableau 1. Valeur de l’albédo pour les divers types de surfaces

			En résumé, la Terre présente des variations périodiques de sa position par rapport au Soleil, qui modifient la répartition de l’énergie reçue dans l’espace et dans le temps. Nous verrons au fil des chapitres que ces variations amplifiées par des phénomènes de rétroaction sont suffisantes pour provoquer des changements significatifs du climat.

			2. L’atmosphère

			2.1 Composition et structure

			L’atmosphère correspond à une enveloppe gazeuse qui entoure la Terre depuis sa surface jusqu’à l’exobase, limite supérieure atteinte vers 500 km d’altitude où règne une pression de 10–12 bar environ. Actuellement, l’atmosphère terrestre est essentiellement composée d’azote (78 %) et d’oxygène (21 %). À côté de ces composants majeurs, on trouve de nombreux gaz : l’argon (0,9 %), le dioxyde de carbone (CO2, 400 ppmv), des traces de gaz inertes, de méthane (CH4, 1,8 ppmv), d’hydrogène et d’ozone (O3). La composition de l’atmosphère présente peu de variations avec l’altitude principalement en raison du brassage permanent dont elle est l’objet, sauf au sein de la stratosphère où l’ozone est principalement concentrée entre 30 et 40 km d’altitude. En plus de ces gaz, l’atmosphère contient des proportions variables de vapeur d’eau. L’humidité de l’air correspond à la quantité de vapeur d’eau exprimée en g/m3 d’air. L’air en contient une quantité qui varie de manière exponentielle en fonction de sa température (Figure 12). Lorsque la teneur en vapeur d’eau est maximale, l’air est dit saturé. La vapeur d’eau est transparente ; lorsque la température baisse, la vapeur d’eau se condense en fines gouttelettes (point de rosée) pour former les nuages. Ce mécanisme se produit en particulier lorsque des masses d’air chaud présentant une humidité importante refroidissent en prenant de l’altitude. 
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			Figure 12

			Teneur maximale de l’air en vapeur d’eau en fonction de la température (d’après Beltrando et Chémery, 1995).

			L’atmosphère contient des aérosols en suspension. Il s’agit de minuscules particules solides ou liquides, d’origine variable. Les aérosols proviennent majoritairement de zones géographiques où la déflation éolienne joue un rôle important tels les déserts et les régions périglaciaires, ou de régions volcaniques où des cendres atteignent parfois la stratosphère, notamment lors d’éruptions pliniennes et ultrapliniennes. La végétation est aussi à l’origine d’aérosols qui correspondent à la vapeur exhalée par les plantes durant l’été (brume de chaleur). Les aérosols peuvent provenir du domaine marin ; lorsque la mer est agitée, de fines gouttelettes d’eau de mer (embruns) s’évaporent, provoquant la cristallisation de microparticules de sel qui peuvent rester en suspension dans l’atmosphère. Enfin, l’atmosphère contient des aérosols provenant de résidus de combustion, soit d’origine naturelle (feux de forêt), soit liés aux activités humaines (industrie, circulation automobile…). Au total, on estime à environ 3 milliards de tonnes la quantité de particules expulsées annuellement dans l’atmosphère. Les aérosols jouent un rôle important sur le climat, principalement de deux manières. En fonction de leur nature, ils absorbent ou diffusent en partie le rayonnement solaire et modifient ainsi la quantité d’énergie reçue à la surface du globe et dans les différentes couches de l’atmosphère. Par ailleurs, les particules en suspension constituent des noyaux favorisant la condensation de la vapeur d’eau responsable de la formation des nuages.

			L’atmosphère est stratifiée en couches successives de composition voisine. La couche la plus basse, la troposphère, contient 80 % de la masse gazeuse en raison de l’attraction exercée par la Terre. La troposphère, siège de l’ensemble des phénomènes météorologiques, s’étend de 8 km d’altitude aux pôles à 16 km à l’équateur. Elle se caractérise par une diminution régulière de la température à raison de 5,5 °C/km d’altitude. Cette diminution des températures est due à l’absorption progressive du rayonnement infrarouge émis par la Terre par les gaz à effet de serre (CO2, CH4, N2O…) présents dans les basses couches de la troposphère. Le minimum de température (– 80 °C au-dessus des régions équatoriales, – 50 °C au-dessus des pôles) est atteint au sommet de la troposphère encore appelé tropopause. Au-dessus, la stratosphère contient la couche d’ozone qui joue un rôle essentiel d’absorption du rayonnement ultraviolet provenant du Soleil. Dans la basse stratosphère, la température est à peu près constante ou augmente légèrement avec l’altitude. Au niveau de la couche d’ozone, la température augmente plus rapidement en raison de l’absorption par ce gaz d’une partie du rayonnement solaire. La température observée à la limite supérieure de la stratosphère, à près de 50 km au-dessus du niveau de la mer, est approximativement identique à celle mesurée à la surface de la Terre. La couche située entre 50 et 80 km au-dessus du niveau de la mer est appelée la mésosphère et se caractérise par une baisse sensible de la température en raison de la raréfaction des gaz susceptibles d’absorber le rayonnement. Au-delà de la mésopause, limite supérieure de la mésosphère, la thermosphère se caractérise par une augmentation régulière des températures.

			2.2 Atmosphère et rayonnement solaire

			La circulation générale atmosphérique

			Aux basses latitudes, l’échauffement des masses d’air provoque une diminution de leur densité. L’air devenant moins dense s’élève en altitude. Des cellules de convection appelées cellules de Hadley, situées de part et d’autre de la zone de convergence intertropicale (ZCIT), se mettent en place et constituent le moteur de la circulation générale atmosphérique. En raison de la décroissance des températures de la base vers le sommet de la troposphère, l’ascension des masses d’air chaud chargées d’humidité provoque une condensation (formation de nuages) et des précipitations importantes dans la zone équatoriale. En revanche, au niveau de la branche descendante de la cellule de Hadley, l’air asséché est à l’origine des vastes déserts situés aux latitudes subtropicales (Figure 13). Aux moyennes latitudes, la rencontre entre l’air chaud issu de la cellule de Ferrel et l’air froid des cellules polaires est à l’origine de précipitations dans les zones tempérées. La circulation générale atmosphérique est compliquée par l’existence de la force de Coriolis (Fc) à laquelle sont soumis tous les objets se déplaçant sur un autre objet en rotation. La force de Coriolis est fonction de la vitesse des masses d’air (V), de la vitesse angulaire de rotation de la Terre (ω) et de la latitude Φ :

			Fc = 2ω sin Φ.V

			Cette expression suggère que la force de Coriolis est nulle à l’équateur (Φ = 0°, sin Φ = 0), mais en réalité seule sa composante horizontale est nulle.

			La force de Coriolis entraîne une déviation des masses d’air dans le sens horaire dans l’hémisphère nord, dans le sens anti-horaire dans l’hémisphère sud. La branche descendante de la cellule de Hadley est ainsi à l’origine des alizés (trade winds) qui convergent au niveau de la ZCIT (Figure 13).
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			Figure 13

			Circulation générale atmosphérique simplifiée et rapport précipitation/évaporation résultant aux différentes latitudes (d’après Ruddiman 2001). 

			BP : basses pressions ; HP : hautes pressions ; ZCIT = zone de convergence intertropicale.

			Spectre d’absorption des gaz atmosphériques et effet de serre

			Certains gaz atmosphériques absorbent les radiations de manière sélective. La Figure 14 montre que l’atmosphère laisse passer les radiations visibles et le proche ultraviolet, qui peuvent par conséquent atteindre la surface terrestre. En revanche, certains gaz atmosphériques (vapeur d’eau, dioxyde de carbone, méthane pour les principaux) absorbent de manière diverse et complémentaire les radiations infrarouges. D’une manière générale, les molécules biatomiques (N2, O2) sont très peu absorbantes, alors que les molécules tri- ou polyatomiques et non symétriques absorbent fortement les infrarouges dans le domaine du spectre terrestre.
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			Figure 14

			Spectre d’absorption des principaux gaz atmosphériques

			L’atmosphère terrestre n’absorbe pas ou peu les radiations en provenance du Soleil (lmax = 0,5 μm) dans le domaine du visible. En revanche, les gaz à effet de serre absorbent 95 % du rayonnement infrarouge émis par la Terre. 

			L’énergie parvenant au sommet de l’atmosphère terrestre est de 342 W/m2. Trente pour cent de cette énergie (albédo terrestre) sont directement renvoyés vers l’espace après réflexion par les nuages, les aérosols et la surface terrestre (Figure 15). Par conséquent, seuls 70 % des 342 W/m2, soit 240 W/m2, sont effectivement impliqués dans le système climatique. Dans la mesure où la température à la surface de la Terre varie peu, la Terre doit perdre 240 W/m2. Les mesures satellitaires révèlent effectivement que, vue de l’espace, la Terre émet 240 W/m2. En assimilant la Terre à un corps noir, et en application de la loi de Stefan-Boltzmann, (E = σ T4), cela signifie que la température moyenne de la Terre devrait être de 257 K, soit – 16 °C. Or en utilisant les nombreux relevés répartis sur l’ensemble du globe, la température moyenne est estimée à 15 °C. Toujours en assimilant la Terre à un corps noir à 15 °C, soit 288 K, l’application de la loi de Stefan-Boltzmann permet de calculer l’énergie émise par la Terre :

			ETerre = 5,67 10–8.(288)4 = 390 W/m2

			Par conséquent, il existe une différence de 150 W/m2 entre le flux d’énergie émis par la Terre (390 W/m2) et le flux émis vers l’espace (240 W/m2). Ces 150 W/m2 absorbés par les nuages, les aérosols, la vapeur d’eau et les gaz présents en traces dans l’atmosphère (CO2, CH4, N2O…) constituent l’effet de serre. 
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			Figure 15

			Bilan radiatif de la Terre (d’après Ruddiman 2001)

			Parmi les 342 W/m2 qui parviennent au sommet de l’atmosphère, 30 % sont réfléchis soit 102 W/m2 par les nuages (26 %) et par la surface terrestre (4 %), tandis que 23 % sont absorbés par les nuages et 47 % par la Terre soit 240 W/m2 (70 % de 342 W/m2). Ces radiations réchauffent la surface terrestre qui à son tour émet des radiations infrarouges (390 W/m2). La surface terrestre reçoit un flux de 160 W/m2 en provenance du Soleil (courte longueur d’onde) et 328 W/m2 du flux d’infrarouges émis vers le bas par l’atmosphère soit un total de 488 W/m2. Or la surface terrestre n’émet que 390 W/m2, soit environ 100 W/m2 de moins, elle reçoit davantage qu’elle n’émet. En revanche, l’atmosphère émet environ 520 W/m2 (328 W/m2 renvoyé vers la surface terrestre et 192 vers l’espace) et n’absorbe qu’environ 420 W/m2 soit une différence de 100 W/m2. Ce déséquilibre est compensé par l’utilisation de ces 100 W/m2 pour assurer la convection et les changements de phases de l’eau (évaporation/condensation).

			Quelles sont les longueurs d’onde des radiations émises par la Terre ? L’application de la loi de Wien permet de déterminer la longueur d’onde d’émission maximale de la Terre, λmax = 2 885/288 ~ 10 μm, ce qui correspond à un rayonnement infrarouge. En réalité, le spectre terrestre couvre des longueurs d’onde allant de 5 à 20 μm. La Terre reçoit donc un rayonnement visible de courte longueur d’onde et émet sous forme d’un rayonnement infrarouge un flux d’énergie d’environ 390 W/m2 dont 150 sont absorbés par l’atmosphère et 240 repartent vers l’espace.

			L’effet de serre constitue un phénomène naturel qui permet de maintenir autour de 15 °C la température moyenne de la Terre. Sans cet effet de serre, la température moyenne chuterait de 31 °C. Les conditions à la surface de la Terre ne permettraient pas la présence d’eau liquide et seraient de ce fait incompatibles avec le développement biologique. 

			Les gaz à effet de serre GES

			Les GES sont des gaz tri ou polyatomiques susceptibles d’absorber certaines longueurs d’onde émises par le Soleil ou par la Terre. Ces gaz absorbent en particulier les infrarouges émis par la Terre, ce qui contribue à son réchauffement. Les principaux GES sont le dioxyde de carbone (CO2), le méthane (CH4), le protoxyde d’azote (N2O) et les chloro-fluoro-carbures (CFC). Durant la période préindustrielle, jusqu’en 1750-1800, la teneur en CO2 était de l’ordre de 280 ppm (c’est cette valeur qui est prise comme référence lorsque l’on parle de valeur préindustrielle). Elle a augmenté de 100 ppm (36 %) en 250 ans pour atteindre 380 ppm en 2005. En mai 2013, la teneur en CO2 a dépassé les 400 ppm. L’augmentation de la concentration en dioxyde de carbone est principalement provoquée par la combustion des énergies fossiles, la déforestation et la fabrication des ciments. On estime que le dioxyde de carbone est responsable d’environ 55 % de l’effet de serre additionnel lié aux activités humaines.

			La teneur préindustrielle en méthane était comprise entre 400 et 700 ppb (0,4 à 0,7 ppm). Cette teneur est aujourd’hui d’environ 1 800 ppb (1,8 ppm). Le méthane serait à l’origine de 15 % de l’effet de serre additionnel lié aux activités humaines dans le domaine de l’agriculture (élevage de ruminants, riziculture), de la mise en décharge d’ordures ménagères et de l’exploitation pétrolière et gazière.

			Le protoxyde d’azote provient principalement des activités agricoles (réduction des nitrates des engrais azotés) et de la combustion d’énergies fossiles. Sa concentration est passée d’environ 270 ppb à 320 ppb depuis la révolution industrielle.

			Enfin, les composés halogénés CFC utilisés notamment comme gaz réfrigérants constituent de puissants gaz à effet de serre. Responsable du trou de la couche d’ozone, leur utilisation a été interdite, mais ces gaz ont un temps de résidence dans l’atmosphère qui est très long. Le temps de résidence correspond à la durée moyenne de présence d’une molécule dans l’atmosphère. Cette durée est d’environ un siècle pour le CO2, 120 ans pour le N2O, mais seulement une douzaine d’années pour le méthane qui réagit notamment avec les groupements hydroxyles pour former du CO2. En revanche les CFC peuvent séjourner plusieurs dizaines de milliers d’années dans l’atmosphère. À ces gaz s’ajoutent l’ozone troposphérique et bien sûr la vapeur d’eau.

			Le pouvoir de réchauffement global ou puissance radiative renvoyée par les GES vers le sol, constitue une notion importante. En prenant le CO2 comme référence, le méthane est 25 fois plus efficace, le protoxyde d’azote, près de 300 fois et les CFC plusieurs milliers de fois (Tableau 2). L’accent est souvent mis sur le rôle du CO2 sur le réchauffement climatique moderne, mais il convient de nuancer cette vision, les autres GES ayant aussi un rôle important qu’il ne faut pas sous-estimer. 
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			Tableau 2. Quelques caractéristiques des principaux GES

			En résumé, le rôle climatique de l’atmosphère, actrice principale du climat, est considérable. La circulation des masses d’air assure une redistribution de l’énergie solaire excédentaire reçue aux basses latitudes ; l’atmosphère assure un effet de serre significatif et une température moyenne de la Terre compatible avec le développement biologique. Les fluctuations des teneurs en gaz à effet de serre de l’atmosphère jouent donc un rôle crucial sur le climat de la Terre aux diverses échelles de temps.

			Exercice 1.3 : Calculez la température moyenne que présenterait la Terre sans effet de serre.

			2.3 Évolution de la composition de l’atmosphère au cours des temps géologiques

			La composition actuelle de l’atmosphère résulte d’une longue évolution initiée lors de la formation de la Terre. L’atmosphère primaire constituée majoritairement d’hydrogène et d’hélium n’a pas pu persister longtemps notamment en raison de l’attraction trop faible exercée par la Terre sur ces éléments légers. Une atmosphère secondaire issue du dégazage du manteau s’est rapidement mise en place. On estime que l’accumulation d’énergie gravitationnelle, la chaleur produite par la désintégration des éléments radioactifs et la différentiation des enveloppes internes de la Terre sont responsables de ce dégazage qui serait à l’origine de 80 à 85 % de l’atmosphère terrestre, qualifiée de secondaire.

			L’origine de l’atmosphère primitive (atmosphère secondaire en réalité) dont la composition était très différente de l’atmosphère actuelle (Figure 16) fait encore l’objet de nombreux débats. 
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			Figure 16

			Évolution de la composition de l’atmosphère terrestre au cours des temps géologiques

			Le dégazage du manteau semble s’être produit très rapidement probablement durant les 150 Ma ayant suivi l’accrétion de la Terre. Les 15 à 20 % restants proviennent du dégazage lent et progressif, dont l’activité volcanique et les évents hydrothermaux découverts sur les flancs des dorsales océaniques constituent les manifestations les plus évidentes. Il est également probable que les fréquents impacts de comètes et d’astéroïdes au cours de l’Hadéen ont joué un rôle significatif en apportant des éléments volatils et une grande quantité d’eau ou au contraire en provoquant la perte d’une partie de l’atmosphère. La vapeur d’eau s’est ensuite condensée pour former les océans qui ont probablement dissous une partie du CO2. L’atmosphère primitive devait être constituée majoritairement de dioxyde de carbone, d’azote, et de quantités moindres de méthane (CH4), d’ammoniac (NH3), de dioxyde de soufre (SO2) et de chlorure d’hydrogène (HCl). La composition atmosphérique très différente de celle que nous connaissons actuellement a nécessairement joué un rôle majeur sur les climats compte tenu de l’importance des gaz atmosphériques sur l’intensité de l’effet de serre. Le méthane et l’ammoniac, puissants gaz à effet de serre sont très réactifs et n’ont pas dû résider suffisamment longtemps pour générer un effet de serre notable. En revanche, la teneur en CO2 très élevée à l’image de l’actuelle atmosphère vénusienne a dû provoquer un effet de serre considérable compensateur de la faiblesse du Soleil, notre acteur principal encore jeune (Figure 8). Sans ce puissant effet de serre, les températures terrestres moyennes auraient été très basses au cours du Précambrien et probablement incompatibles avec l’émergence de la vie qui caractérise cette période. À partir de 3,8 milliards d’années, au voisinage du passage Hadéen-Archéen, le développement d’organismes photosynthétiques telles que les cyanobactéries constitue une étape essentielle. L’oxygène ainsi libéré a d’abord été utilisé pour oxyder les formes réduites du fer présent dans l’océan, ce qui a donné lieu à la formation des minerais de fer rubanés (Banded Iron Formation = BIF), sédiments très répandus entre – 2,5 et – 1,5 Ga (Figure 17). Ce n’est que lorsque la totalité du fer a été oxydée que l’atmosphère a pu s’enrichir progressivement en oxygène. Un accroissement significatif de la teneur en oxygène de l’atmosphère s’est ainsi produit au passage archéen/protérozoïque, cet événement appelé « Grand Événement d’Oxydation » constitue un tournant majeur dans l’histoire climatique du Précambrien. Les causes et les modalités de cet événement sont encore débattues (Figure 18). Dès le Cambrien, la teneur en oxygène de l’atmosphère atteint 10 % à 18 % et la teneur actuelle de 20 % a probablement été atteinte au cours du Dévonien. Dans le domaine de la reconstitution de l’atmosphère terrestre primitive et prébiotique, les avancées se font actuellement en comparant les atmosphères des planètes et satellites des planètes gazeuses. 
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			Figure 17

			Minerai de fer rubané (Banded Iron Formation ou BIF) présentant une alternance de couches siliceuses claires et d’oxydes de fer sombres (Craton de Pilbara, Dales Gorge, Australie occidentale, cliché J.F. Deconinck)

			En résumé, la composition de l’atmosphère détermine l’intensité de l’effet de serre, paramètre déterminant des températures moyennes de surface. Les reconstitutions paléoclimatiques à toutes les échelles de temps devront prendre en compte les variations de la composition de l’atmosphère et en particulier sa teneur en gaz à effet de serre (vapeur d’eau, dioxyde de carbone et méthane en particulier). L’étude des cycles de l’eau et du carbone et de leurs perturbations au cours des temps géologiques constitue par conséquent la clé de voûte de la paléoclimatologie.
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			Figure 18

			Évolution de la teneur en oxygène de l’atmosphère terrestre (d’après snowballearth.org)

			3. L’océan mondial

			L’océan mondial, acteur essentiel du système climatique, comprend actuellement les cinq océans : Atlantique, Pacifique, Indien, Arctique et Austral. Il occupe environ 360 millions de km2 soit 71 % de la surface du globe. L’étude des océans entreprise au xixe siècle s’est fortement développée au cours des années 1960 grâce aux plongées en submersible, à la multiplication des forages océaniques, aux nombreuses données géophysiques et aux données physicochimiques collectées sur les différentes masses d’eau. Plus récemment, les observations satellitaires ont permis de développer le suivi en continu des masses d’eaux. L’exploration des océans et des fonds océaniques a notamment permis l’établissement de la théorie de la tectonique des plaques et de la mobilité des continents, mais a aussi révélé le rôle majeur joué par l’océan sur le climat terrestre.

			L’eau est le seul fluide terrestre naturellement présent sous les trois états (solide, liquide et gazeux), en fonction des conditions de pression et température. Compte tenu des conditions de surface, la Terre est aussi la seule planète à présenter de l’eau liquide. L’origine du sel des océans est controversée. On pensait autrefois que les sels provenaient, par l’intermédiaire des fleuves, du lessivage des masses continentales. Les bilans chimiques effectués sur les eaux fluviales et dans les océans montrent qu’il ne peut en être ainsi. On pense aujourd’hui que le sel s’est dissous dans l’eau lors de la différenciation et du dégazage de la planète très tôt au cours de son histoire et que les apports continentaux ne font que moduler légèrement la composition originelle de l’eau de mer.

			3.1 Densité de l’eau

			La densité de l’eau est principalement fonction de sa température et de sa salinité. Contrairement à la plupart des liquides, la densité de l’eau douce n’augmente pas régulièrement lorsque la température baisse. La densité maximale est atteinte à 4 °C, température supérieure au point de solidification (0 °C), puis diminue lorsque la température décroît (Figure 19A). En revanche, la température correspondant à une densité maximale décroît lorsque la salinité de l’eau augmente. L’eau de mer de salinité normale (35 ‰) gèle à – 1,9 °C, température jusqu’à laquelle la densité augmente progressivement (Figure 19B). Ceci explique le plongement des eaux océaniques froides aux hautes latitudes. Dans les océans, la température est comprise entre – 1,9 °C et 30 °C, mais la plus grande partie de la masse d’eau présente une température comprise entre 0 et 3 °C. Les températures de surface montrent une répartition zonale comparable à celle des climats. L’échauffement des eaux de surface est assuré par l’absorption du rayonnement solaire sur quelques dizaines de mètres. En profondeur, la température diminue rapidement jusqu’à la thermocline permanente située vers 1 100 m, puis se stabilise plus bas dans la colonne d’eau autour de 2–3 °C.
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			Figure 19

			A. Relation entre température et densité de l’eau douce. B. Évolution de la température de densité maximale et de la température de solidification en fonction de la salinité (d’après Cojan et Renard, 1997 modifié).

			Sous l’effet de l’augmentation ou de la diminution de température, les eaux de surface se dilatent ou se contractent. Pour une eau de salinité moyenne (35 ‰), une augmentation de température de 10 à 20 °C entraîne une diminution de densité de 0,00219. Les eaux froides sont donc plus denses que les eaux chaudes et ont tendance à s’écouler en profondeur.
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