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Introduction 

Météorologues et climatologues s’intéressent aux phénomènes atmosphériques. Même si les seconds attachent plus d’importance aux basses couches de l’atmosphère que les premiers, leur objet d’étude est bien le même et devrait conduire à de larges interférences.
Néanmoins, leurs champs scientifiques respectifs ne sauraient se confondre. La météorologie fait appel à la physique de l’atmosphère pour comprendre et expliquer cette réalité très changeante qu’est le temps : une combinaison naturelle et instantanée des éléments, réalisée en un lieu donné et qui peut conduire, au prix d’un suivi et d’une expérience quotidiennement renouvelée, à des prévisions.
Le climat est au contraire un concept abstrait qui procède d’une généralisation, d’une intégration des conditions du temps rapportées à une période définie et appliquées à un espace aux limites plus ou moins nettes. On comprend que le climatologue soucieux des faits de distribution spatiale s’attache aux « irrégularité » dans les phénomènes atmosphériques et prenne largement en compte les « facteurs géographiques » : répartition des terres et des mers, volumes de relief, grands glaciers, etc.
On a parfois, avec M. Sorre, défini le climat comme étant « la série des états de l’atmosphère au-dessus d’un lieu, dans leur succession habituelle ». Plus brièvement il pourrait s’agir du film du temps pour un espace défini, étant entendu que l’association de saisons a souvent plus d’intérêt qu’une simple valeur annuelle.
Le climatologue se doit d’utiliser plusieurs approches complémentaires :
1. En mesurant les divers éléments – des grandeurs physiques – qui composent la réalité du moment, il est conduit à multiplier les analyses ponctuelles, ce qui l’amène à traiter la masse des données recueillies à l’aide d’outils statistiques et cartographiques. Ainsi apparaîtront des valeurs moins nombreuses, donc plus maniables, et plus caractéristiques. Le calcul d’indices combinant des séries chiffrées de nature différente procède de la même logique.
Cette démarche descriptive, qui concerne non seulement des données courantes telles que la température, l’humidité, les précipitations, mais peut s’appliquer également aux échanges énergétiques, a le mérite de reposer sur de nombreuses observations de surface généralement disponibles. En revanche elle ne prend pas en compte les critères génétiques et reste donc statique et séparative.
2. L’approche synoptique pallie cet inconvénient, puisqu’elle retient la combinaison naturelle que représente la situation météorologique instantanée et s’appuie sur des facteurs dynamiques, en y intégrant toutes les données recueillies en altitude. Elle permet ainsi d’aller beaucoup plus loin dans les explications, d’autant que les combinaisons les plus typiques – types de temps, types de circulation – peuvent donner lieu, elles aussi, à un traitement statistique.
3. À ces deux approches s’ajoutent des démarches plus spécialisées dans des domaines d’application tels que l’agroclimatologie, la bioclimatologie, etc. De ces mesures fines effectuées à des niveaux scalaires inférieurs, on tire souvent des résultats pleins d’intérêt.
Dans les limites qui sont celles de cette Collection, il ne pouvait être question de couvrir la totalité du champ scientifique de la climatologie.
Destiné aux étudiants de premier cycle, concernés par l’analyse des milieux naturels, l’ouvrage se veut avant tout un outil introductif d’accès à la climatologie. L’accent a été mis délibérément sur les mécanismes : d’abord dans leurs aspects analytiques élémentaires (1re partie), ensuite dans leurs combinaisons dynamiques de facteurs qui interfèrent sans cesse au sein de l’atmosphère et fondent la notion de système climatique (chapitre 5 à 7 de la deuxième partie)*1. Mais s’il est commode de se référer à des schémas moyens, il est indispensable de prendre également en compte la dimension temporelle des phénomènes, avec leurs fluctuations, leurs changements qui s’expriment à diverses échelles de temps-durée. Cette variabilité propre à tout système climatique – qu’il soit planétaire ou régional – fait l’objet du chapitre 8. Quant à la troisième partie, elle a pour thème la distribution géographique des climats à la surface du globe, présentée selon plusieurs grilles de lecture (zonale, intra-zonale, azonale). Elle s’appuie sur des cartes et s’accompagne in fine d’un tableau de valeurs chiffrées pour 52 stations.


*1 Il est souhaitable de lire les sept premiers chapitres dans l’ordre où ils se présentent.

PREMIÈRE PARTIE

Les mécanismes élémentaires 



Chapitre 1

Rayonnement et bilan radiatif 

Si l’on néglige le flux de chaleur interne du globe, la quasi-totalité de la chaleur reçue à la surface de la terre provient du rayonnement solaire. Ce dernier doit être considéré comme le moteur fondamental des déplacements dans l’atmosphère. En effet, non seulement il conditionne la géographie de la température par ses contrastes dans l’espace et dans l’atmosphère mais grâce aux déséquilibres et transferts d’énergie ainsi créés il est responsable des mouvements de compensation qui brassent l’atmosphère et les océans.
1. Les phénomènes radiatifs 

1.1. Rayonnement solaire incident et ensoleillement 

Aux confins de l’atmosphère, indépendamment du lieu et des conditions météorologiques, à l’échelle de l’année, on peut considérer comme constante la quantité de chaleur reçue. Cette constante solaire – le flux total d’énergie électromagnétique en provenance du soleil – a une valeur qui a été calculée pour un plan perpendiculaire aux rayons solaires : 2,00 cal/cm2/min environ ou 2 langley par minute (2 ly/min).
Toute radiation constitue un phénomène ondulatoire caractérisé par sa longueur d’onde. Dans le spectre solaire, c’est-à-dire dans la continuité des radiations électromagnétiques émises par le soleil, se rencontrent des longueurs d’onde variées, depuis les ondes radio qui s’expriment en mètres ou en kilomètres jusqu’aux rayons X mesurés en angstrôms*1 et aux rayons gamma et rayons cosmiques évalués en fractions d’angströms (fig. 1.1). Mais pour tout corps qui rayonne, l’intensité maximale d’émission se place à une longueur d’onde bien définie qui dépend de sa température. Ainsi le soleil, dont la température est de l’ordre de 6 000 °C, émet surtout vers 0,5 µm (5 000 Å), donc dans la partie du spectre qui constitue la lumière visible (entre 4 000 et 7 800 Å). Par contre la terre qui rayonne également, mais dont la température est relativement basse (13 °C en moyenne), émet dans les longueurs d’onde plus grandes, surtout vers 10 µm, c’est-à-dire dans ce qu’il est convenu d’appeler les infrarouges (IR : entre 0,78 µm et 50 µm).
Ajoutons que l’atmosphère joue le rôle de filtre en arrêtant certaines radiations et en en laissant passer d’autres. Ainsi l’ozone contenu dans la stratosphère absorbe la plus grande partie des rayons ultraviolets et cette absorption se traduit par une forte élévation de la température. Le rôle essentiel joué par l’ozone dans le filtrage du rayonnement solaire ultraviolet peut justifier la crainte de voir se créer un « trou » dans cette couche protectrice. Dans la basse atmosphère, le gaz carbonique et la vapeur d’eau sont les plus absorbants, mais cette fois dans les infrarouges, donc principalement aux dépens du rayonnement terrestre.
FIG. 1.1 – Schéma des radiations électromagnétiques du spectre solaire. 
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L’enveloppe gazeuse, plus ou moins riche en vapeur d’eau, que constitue l’atmosphère s’interpose entre le soleil et la surface de la terre, de sorte qu’une partie seulement de la radiation solaire peut atteindre directement le sol. Il arrive qu’en certains cas très favorables – atmosphère exceptionnellement limpide et sèche des déserts tropicaux – cette radiation solaire directe atteigne jusqu’aux trois quarts de la constante solaire (chiffre relevé pour Tamanrasset au Hoggar, à midi). Mais en moyenne, le pourcentage est beaucoup plus modeste et se situe entre le quart et le tiers de l’énergie émise par le soleil. En effet, l’atmosphère absorbe, diffuse et réfléchit une part du rayonnement solaire (fig. 1.2).
L’absorption est essentiellement liée à la présence de vapeur d’eau qui existe dans l’air en quantité relativement faible mais variable (0 à 2 %) et qui est capable d’absorber six fois plus d’énergie solaire que les autres gaz. On comprend de ce fait l’importance de l’humidité et de la nébulosité dans les basses couches (les 3 ou 4 premiers kilomètres) de l’atmosphère.
Quant à la diffusion qui résulte d’une infinité de réflexions sur les molécules des gaz et sur les poussières et impuretés contenues dans l’air, elle est naturellement d’autant plus forte que le nombre de molécules est élevé à basse altitude et que l’atmosphère est plus chargée. Une bonne partie de ce rayonnement diffus atteint le sol et s’ajoute à la radiation solaire directe pour former la radiation globale. Avec un écran nuageux mince, l’augmentation de la diffusion peut compenser la diminution de rayonnement direct, de telle manière que la radiation globale reste élevée ; mais un plafond nuageux épais se traduit immanquablement par une baisse de la radiation globale, car à l’importante absorption s’ajoute la part croissante d’énergie perdue par réflexion.
FIG. 1.2 – Rayonnement solaire et rayonnement terrestre.
D’après les chiffres de budyko, Barry et Chorley.

[image: ]

La fraction d’énergie solaire réfléchie s’exprime en pourcentage par rapport à l’énergie incidente et reçoit le nom d’albédo. En général, l’albédo des nuages est considérable, puisqu’on estime qu’en moyenne un quart de l’énergie solaire est renvoyé de cette façon.
L’albédo des nuages est le plus puissant modulateur des conditions radiatives d’origine astronomique. Plus la couverture nuageuse est importante, plus la part du rayonnement solaire réfléchi par l’atmosphère s’accroît. Cependant la réflectivité des nuages varie beaucoup selon le type considéré : de 16 % à 23 % pour les voiles d’altitude à 70 % et plus pour les nuages bourgeonnants.
On comprend que la nébulosité soit un facteur capital d’explication des différences d’insolation et de rayonnement à la surface du globe, mais comme la nébulosité et la durée d’ensoleillement varient presque en sens inverse, on utilise plus volontiers cette dernière. Généralement, la durée d’ensoleillement est exprimée par un total mensuel ou annuel en heures, ou encore par une moyenne journalière. Les plus forts totaux annuels se placent dans les déserts subtropicaux : 3 900 heures à Yuma (Arizona) à la frontière du Mexique, 3 670 heures à Hélouan (Égypte) ; les plus faibles concernent les régions océaniques des hautes latitudes : 1 050 heures dans le Nord des îles Shetland par exemple. La durée moyenne journalière pour l’année peut atteindre 11 heures exceptionnellement (désert de Libye, Eglab).
L’ordre de grandeur pour les déserts se situe vers 10 heures, pour les régions de climat méditerranéen entre 7 et 8 heures, pour les régions équatoriales entre 5 et 6 heures, pour les pays d’Europe du Nord-Ouest entre 4 et 5 heures, et enfin moins de 3 heures pour les régions océaniques subpolaires ou polaires (exemple : 2,6 au Spitsberg).
Sur le seul territoire français, les totaux annuels moyens peuvent varier du simple au double, puisqu’ils sont de l’ordre de 1 500 heures dans le Nord et atteignent près de 3 000 heures sur la Côte d’Azur. À vrai dire, il existe d’autres moyens de mettre en évidence les oppositions régionales. Ainsi, en calculant le nombre moyen de jours d’insolation continue, on fait apparaître en France des contrastes beaucoup plus accusés qu’en cartographiant le simple total des heures d’ensoleillement. L’image inverse donnée par le nombre moyen de jours d’insolation nulle n’est pas non plus sans intérêt (fig. 1.3).
FIG. 1.3 – L’ensoleillement en France. 
A : Durée d’insolation en heures (moyenne 1946-1960) (d’après les chiffres de R. Arlery). B : Nombre moyen de jours d’insolation continue (moyenne 1951-1960) (d’après les chiffres de M. Garnier). C : Nombre moyen de jours d’insolation nulle (moyenne 1951 -1960) (d’après les chiffres de M. Garnier).

[image: ]

On a coutume enfin, pour faciliter les comparaisons (surtout saisonnières), de rapporter la durée d’ensoleillement à la durée totale d’illumination. Ce procédé permet d’obtenir la fraction d’insolation, ou pourcentage d’insolation par rapport au maximum possible. Exemple : à Nancy, on compte 1 718 heures d’insolation en moyenne (période 1926-1935), la durée du soleil sur l’horizon est de 4 400 heures ; le rapport ou fraction d’insolation est donc de 39 %. Si le ciel reste constamment pur, le pourcentage peut être de 100 %, comme à Khârga (Égypte) pendant le mois de juillet, mais cela est évidemment très rare. Pour l’année, les valeurs les plus élevées ne dépassent guère 90 % (Sahara oriental). À Montpellier, la fraction d’insolation annuelle est de 50 % ; dans l’archipel des Orcades, elle est seulement de 25 %.
Les valeurs d’insolation les plus élevées sont situées non pas dans les régions équatoriales – la fraction d’insolation y est souvent inférieure à 50 et même 45 % – mais bien dans les régions tropicales ou subtropicales.

1.2. Rayonnement terrestre, bilan instantané ; l’effet de serre 

Au total, malgré cette perte d’énergie au cours de la traversée de l’atmosphère, il arrive en moyenne 50 % de l’émission solaire à la surface de la planète. Puisque la température de l’atmosphère terrestre est en gros constante, il faut bien admettre que dans un pas de temps variable (quasi instantané ou pluri-annuel), les terres et les mers perdent une quantité d’énergie égale à celle qu’elles reçoivent.
Comment est restituée cette énergie gagnée ?
Dans certaines conditions, la radiation arrivant à la surface de la planète est renvoyée sans transformation vers l’espace, dans une proportion qu’exprime l’albédo terrestre. Les continents sont en moyenne plus réfléchissants que les océans.
Sur les océans et sur les mers, la valeur de l’albédo dépend essentiellement de l’inclinaison des rayons solaires : plus l’incidence des rayons est faible, proche de l’horizontale, plus l’albédo croît. Il est en moyenne de 26 %. Sur les continents, la teneur en eau liquide et la couleur déterminent la part de radiation réfléchie. En moyenne, l’albédo des substrats continentaux est de 34 % (tableau 1.1).
On notera, l’importance que peut avoir la présence d’un manteau neigeux persistant.
Lorsque la radiation solaire ne repart pas immédiatement, elle pénètre sur quelques mètres dans les sols, sur quelques hectomètres dans l’océan. La restitution à l’atmosphère est donc plus ou moins « retardée ». Elle se fait grâce au rayonnement terrestre (essentiellement dans les grandes longueurs d’onde), mécanisme qui ne saurait à lui seul rendre compte de façon satisfaisante de l’ensemble du transfert de chaleur du sol à l’air. Comme la conduction n’a qu’un rôle faible ou négligeable, il faut faire intervenir à la fois les mouvements de brassage (turbulence et convection) et le puissant transfert d’énergie que constitue le couple évaporation-condensation.
Tableau 1.1 
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Alors que l’évaporation exige une consommation d’énergie, la condensation libère cette même énergie (la chaleur latente). Le couple équivaut donc à un transfert depuis la surface de la planète où a lieu l’évaporation vers l’atmosphère où la vapeur se condense dans les nuages.
Les divers mécanismes qui viennent d’être étudiés séparément se combinent en réalité dans la nature, pour former les éléments d’un bilan qui varie sans cesse dans le temps et dans l’espace avec des déséquilibres radiatifs temporaires.
Dans le courant de la journée, la radiation solaire directe (quand le ciel n’est pas couvert) s’ajoute à la radiation diffuse et au rayonnement propre de l’atmosphère pour constituer le côté positif du bilan. Au contraire, la part d’énergie qui est réfléchie (albédo du sol et des nuages) ainsi que la déperdition par rayonnement terrestre sont des éléments négatifs. Généralement, le bilan radiatif – qui n’est autre que la somme algébrique de ces divers facteurs – est positif et le sol s’échauffe jusqu’au début de l’après-midi. Mais pour un observateur placé au voisinage du sol, la température de l’air pourra continuer de s’élever un peu après, puisque au rayonnement global solaire s’ajoute l’effet (positif cette fois) du rayonnement terrestre.
Pendant la nuit, en l’absence de rayonnement solaire, c’est évidemment la déperdition qui l’emporte par rayonnement terrestre, car le rayonnement de l’atmosphère ne peut que réduire, et non compenser, les pertes du sol. Le bilan aura donc un solde négatif et le refroidissement sera d’autant plus accusé que l’atmosphère contiendra moins de vapeur d’eau. Les nuages, en effet, surtout s’ils sont bas, diminuent la déperdition et apportent à l’actif du bilan leur rayonnement propre. D’où l’idée de combattre les gelées par la création de nuages artificiels. En outre, en milieu humide, l’évaporation est plus faible qu’en milieu sec et le transfert d’énergie du sol à l’atmosphère s’en trouve réduit d’autant.
Mais ce genre de budget est imparfait, parce que trop global. Nous avons vu que l’atmosphère était relativement transparente aux radiations à moyenne longueur d’onde (visible et proche infrarouge) qui correspondent au maximum d’émission dans le spectre solaire. En revanche, les basses couches de l’atmosphère, riches en composés gazeux absorbants (vapeur d’eau, dioxyde de carbone, méthane...), sont assez opaques aux radiations de l’infrarouge lointain du rayonnement terrestre. Tout se passe donc, en définitive, comme si la basse atmosphère jouait le rôle de filtre régulateur, grâce au gaz carbonique et surtout grâce à la vapeur d’eau et aux nuages. Cet effet régulateur n’est pas sans rappeler celui que l’on attend du vitrage placé sur une serre, d’où son nom d’effet de serre.
Sans ce piégeage de chaleur par les « gaz à effet de serre » (tableau 1.2), la température de l’air au voisinage du sol serait beaucoup plus basse, de l’ordre de – 18 °C, contre + 15 °C dans la réalité.
Ces gaz à effet de serre proviennent de sources multiples. Leur concentration n’est pas fixe. Par exemple, avec le développement de la vie sur Terre, l’atmosphère s’est appauvrie en dioxyde de carbone et enrichie en oxygène. Au contraire, depuis la révolution industrielle (référence 1750), les activités humaines ont augmenté de 25 % la teneur en CO2 de l’air. Cette hausse récente ajoute à l’effet de serre naturel un effet de serre additionnel d’origine anthropique, dont le lien avec le réchauffement planétaire sera abordé dans le chapitre 8 traitant de la variabilité climatique.
Tableau 1.2 Principaux gaz à effet de serre 

[image: ]





*1 Un angström (Å en abréviation) = 1/10 000 000 de millimètre ; un micromètre (µm) = 1/1 000 de millimètre, 1 µm = 10 000 Å.
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