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Introduction

Le temps (du latin tempestas, qui correspond à l’ambiance perçue par 
l’homme, à un instant donné) et le climat (du grec klima, qui désigne l’incli-
naison du Soleil au-dessus d’un point terrestre et sous-entend l’idée de durée) 
intéressent l’homme depuis l’Antiquité. Celui-ci a su, plus ou moins facile-
ment, en tirer profi t pour son développement, mais de tout temps, il a aussi 
subi les eff ets néfastes des variations du temps et du climat : si la mousson 
est moins active, ce sont plusieurs centaines de millions de personnes qui 
sont rapidement aff ectées, si une inondation arrive brutalement, elle peut en-
traîner des dommages importants… Depuis quelques décennies des moyens 
importants sont consacrés pour l’observation du temps et pour la prévision 
météorologique, cependant, les dégâts imputables aux aléas atmosphériques 
restent souvent aussi importants que dans le passé.

Aujourd’hui, grâce à l’information en temps quasi réel, l’individu qui s’in-
forme peut avoir une idée des conséquences des événements atmosphériques 
extrêmes qui aff ectent la planète. Même si la couverture médiatique est loin 
d’être proportionnelle à l’importance des phénomènes dommageables (une 
tornade qui aff ecte une commune française peut mobiliser autant les mé-
dias qu’une sécheresse qui anéantit des milliers de personnes en Afrique ou 
en Asie), la profusion d’images marque les esprits, invite à la discussion, au 
commentaire : « on n’a jamais vu cela…, c’est un phénomène exceptionnel…, 
c’est la faute du réchauff ement de la planète… ». Autant de formules qui dé-
responsabilisent un peu vite tous ceux qui n’ont pas pris de mesures de pré-
cautions effi  caces pouvant limiter les risques, les souff rances humaines et le 
gâchis fi nancier.

Pourtant, l’analyse des événements passés montre que la plupart des phé-
nomènes atmosphériques dommageables pour l’homme se sont déjà produits 
et, plus d’une fois, ils ont eu des intensités aussi fortes que ceux qui aff ectent 
l’homme aujourd’hui. Si malgré les progrès de la prévision météorologique 
(quelques heures à quelques jours) les conséquences restent souvent drama-
tiques, c’est avant tout parce que nos sociétés modernes sont bien diff érentes 
de celles qui les ont précédées : il y a plus de personnes âgées, souvent isolées 
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et vulnérables, qui ont du mal à supporter les vagues de chaleur ; l’homme 
occupe beaucoup plus que dans le passé les zones inondables, où les ter-
rains sont certes souvent plus faciles à aménager et parfois moins chers ; les 
cultures à haute valeur ajoutée, concentrée dans des bassins de production, 
peuvent être vulnérables face au gel printanier ou à la grêle estivale…

Les aléas du temps sont mal vécus, les catastrophes paraissent plus fré-
quentes et la peur de l’avenir préoccupe l’homme. Les scientifi ques qui pré-
voient des scénarios catastrophiques de changement climatique en relation 
avec l’augmentation de la teneur en gaz à eff et de serre ont beaucoup de 
succès. En prenant le devant de la scène, pour expliquer ce possible chan-
gement, leurs discours ont pu créer la confusion dans l’esprit de la popula-
tion oubliant parfois que les phénomènes extrêmes sont tout à fait naturels, 
qu’ils ont toujours existé et que l’homme moderne doit apprendre, comme 
ses ancêtres, à mieux gérer ses activités ou à aménager son espace en tenant 
compte de la nature.

Si certains gaz et aérosols, rejetés par l’homme, menacent l’équilibre 
climatique du futur, il faudra s’adapter à ce changement climatique et/ou 
prendre des mesures diverses qui auront des répercussions économiques sur 
la société (limitation de la circulation automobile ou de l’activité de certains 
secteurs industriels, évolution des pratiques agricoles…). La prévision du cli-
mat pour les décennies à venir, permet aujourd’hui de mieux comprendre 
les nombreux processus qui régissent le fonctionnement de l’atmosphère, 
cependant, les incertitudes sur l’avenir des climats restent de taille, ce qui 
ne facilite pas la prise de décisions effi  caces. Dans ce contexte, les politiques 
et les acteurs économiques se contentent trop souvent de mesures mineures 
sans grandes conséquences sur l’activité économique ou de tractations di-
verses entre pays pollueurs du Nord et pays du Sud qui, pour le moment, 
sont moins responsables des modifi cations de la chimie de l’air. Le principe 
de précaution, en se heurtant à l’intérêt immédiat de certains, est loin d’être 
la règle générale.

Cet ouvrage s’organise en trois parties :
– la première décrit les principaux mécanismes de base qui régissent le 

climat en montrant que ceux-ci interviennent à diverses échelles de temps et 
d’espace ;

– la deuxième, après quelques considérations sur l’évolution de la clima-
tologie et sur ses relations avec la météorologie, décrit les caractéristiques et 
la répartition des grands ensembles climatiques du globe ;

– la dernière est consacrée aux risques et aux catastrophes pour l’homme 
des excès du temps et du climat en prenant soin de distinguer ceux qui af-
fectent l’humanité depuis ses origines de ceux qui pourraient être liés à un 
possible changement climatique.



PREMIÈRE PARTIE

Les mécanismes
climatiques

Le fonctionnement de l’atmosphère s’explique par la combinaison de 
nombreux processus de natures diverses (thermodynamiques, physico-chi-
miques, radiatifs…) qui sont liés entre eux. Si certains ne sont pas encore 
suffi  samment compris, d’autres sont bien identifi és et ils jouent un rôle pré-
pondérant dans l’explication de la variabilité du temps et par conséquent du 
climat (le climat est défi ni comme la synthèse sur le long terme des condi-
tions météorologiques, voir Deuxième Partie).

L’inclinaison des rayons du Soleil, variable suivant la latitude et la saison 
en fonction de la rotation de la Terre, explique l’inégale répartition des bilans 
thermiques à la surface des terres et des mers ainsi que dans l’atmosphère 
(voir chap. 1). Sur des périodes plus longues, les variations de la rotation de 
la Terre autour du Soleil contribuent aussi à l’explication d’une partie de la 
variabilité climatique. L’analyse des échanges d’énergie dans le système Terre-
Océan-Atmosphère constitue le point de départ de toute explication de la 
répartition des climats dans l’espace.

L’enveloppe fl uide de la planète – l’océan et l’atmosphère – par ces mou-
vements tend à rétablir l’équilibre énergétique entre les régions « excéden-
taires  » en énergie par rapport à la moyenne planétaire et celles qui sont 
« défi citaires » (voir chap. 2). L’atmosphère et l’océan interagissent l’un par 
rapport à l’autre, mais les propriétés et la mémoire de ces deux fl uides sont 
diff érentes. Cela conditionne le fonctionnement du système couplé qu’ils 
constituent et permet d’expliquer d’autres modes de variabilité du climat.

L’atmosphère est en mouvement perpétuel, la composante horizontale de 
ce mouvement permet le transfert d’énergie et de vapeur  ; la composante 
verticale permet la condensation de la vapeur au sein de perturbations carac-
térisées par des systèmes nuageux pouvant aboutir à des précipitations (voir 
chap. 3). Le cycle de l’eau permet une redistribution de l’eau douce et par 
conséquent de la vie sur les continents.

Sans être exhaustive, cette première partie présente donc les principaux 
facteurs naturels qui permettent de comprendre la variabilité spatiale et tem-
porelle du climat à diverses échelles.





Chapitre 1

Énergie solaire 
et température 
dans le système 

Terre-Océan-Atmosphère

Le Soleil perd de la chaleur en émettant un rayonnement dont une infi me 
partie entre dans l’atmosphère de la Terre. L’atmosphère ainsi que la surface 
de la planète (océan et continent) absorbent une partie de ce rayonnement 
incident qui arrive dans les courtes longueurs d’onde, puis elles émettent à 
leur tour un rayonnement vers l’espace mais celui-ci est émis dans des lon-
gueurs beaucoup plus grandes. La diff érence entre les deux explique l’eff et de 
serre naturel sans lequel la vie, telle que nous la connaissons, n’aurait jamais 
existé. À l’échelle annuelle moyenne, le bilan global entre le rayonnement 
solaire incident et le rayonnement infrarouge tellurique (émis par la planète) 
est quasi nul  ; la température moyenne de la Terre est en équilibre. À des 
échelles de temps beaucoup plus longues, des facteurs externes à la planète 
contribuent à l’explication de la variabilité climatique qui est aussi tributaire 
d’autres facteurs qui sont, eux, internes à la planète (voir chap. 2).

Rayonnement solaire et rayonnement
infrarouge tellurique
Tout corps dont la température absolue n’est pas nulle (0 °K) et qui n’est pas 
un miroir parfait, émet un rayonnement électromagnétique. Ce rayonne-
ment permet la transmission de l’énergie, dans le vide ou dans un milieu ma-
tériel, sous forme d’ondes caractérisées par leur longueur (1), leur fréquence 
(f ) et leur vitesse (c, cette dernière est une constante fi xée à 300 000 km.s-1) 
de sorte que 1 = c/f.
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Les molécules d’air, d’eau et les poussières diff usent et absorbent des 
pourcentages importants de certaines radiations. Pour d’autres, la traversée 
de l’atmosphère est plus facile : c’est ce que l’on appelle des « fenêtres ». Les 
deux principales sont autour de 0,3 à 2 μm, avec un maximum vers 0,5 μm 
(500 nm) pour la lumière du Soleil et autour de 8 à 12 μm pour l’infrarouge 
tellurique.

Le Soleil, à une distance moyenne d’environ 149,6  millions de kilo-
mètres de la Terre, est un corps noir (corps absorbant totalement les 
radiations qu’il reçoit) dont la température d’émission est d’environ 
5 500-6 000 °K. Sa puissance de rayonnement par unité de surface (E) est 
fonction de sa température absolue à la puissance quatre. C’est la loi de 
Stefan-Boltzmann :

E = σ T4

Avec :
E = puissance solaire moyenne, en W.m-2

σ = constante dont la valeur est 5,67 10-8 W.m-2

Le Soleil émet un fl ux d’énergie dont environ un demi-milliardième arrive 
dans l’atmosphère terrestre. Environ 99 % de ce fl ux entrant dans le système 
terrestre est de courtes longueurs d’onde. Son spectre va de l’ultraviolet au 
proche infrarouge, soit des valeurs comprises entre 0,3 et 2 μm pour l’essen-
tiel. La Terre a une température moyenne globale nettement plus faible que 
celle du Soleil (la température de la surface est d’environ 288 °K, soit environ 
15  °C), elle émet un rayonnement dans les grandes longueurs d’onde (4 à 
100 μm) ce qui correspond à l’infrarouge, avec un maximum de puissance 
émise entre 8 et 12 μm : l’infrarouge tellurique (IRT).

Le rayonnement solaire incident
La planète reçoit donc une infi me partie du fl ux d’énergie que le Soleil en-
voie dans l’espace. Ce fl ux, arrivant dans les courtes longueurs d’onde, est 
réfl échi ou absorbé pour une part par l’atmosphère, pour l’autre par la sur-
face des terres et des mers. Il constitue la quasi-totalité de l’énergie reçue 
par la Terre. La puissance totale moyenne de toutes les ondes solaires (entre 
0,13 et 25 μm), à la limite supérieure de l’atmosphère sur une surface per-
pendiculaire au rayonnement, est voisine de 1 370 W.m-2 (environ 2 cal.cm-2.
mn-1), alors que l’énergie interne de la Terre n’est que de 0,06 W.m-2 (ce fl ux 
ne représente qu’environ le dix millième de celui venant du Soleil). Cette va-
leur de 1 370 W.m-2 correspond à ce qu’on appelle la constante solaire (S). 
L’observation de la surface du Soleil, montre l’existence de tâches qui pério-
diquement peuvent modifi er la quantité d’énergie reçue au sommet de l’at-
mosphère  ; la valeur de la constante solaire n’est donc pas rigoureusement 
identique à l’échelle pluriannuelle. Sur des échelles de temps plus longues, 
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d’autres cycles apparaissent, ils sont liés à la rotation de la Terre et sont res-
ponsables de variations plus importantes des apports énergétiques.

La puissance moyenne (E) reçue par unité de surface est donc d’environ 
340 à 342 W.m-2 suivant les estimations puisque la surface de la sphère (4πR2) 
est quatre fois plus grande que sa section (πR2). En moyenne, 70 % de cette 
énergie est absorbée par la planète (atmosphère, océan et continent) ; le reste, 
environ 30 % (102 W.m-2 pour les évaluations par satellite), repart directe-
ment vers l’espace par réfl exion ou après diff usion. La puissance absorbée, 
toujours en moyenne pour l’ensemble de la planète, est fi nalement d’environ 
240 W.m-2 (70 % de 340).

La réfl exion
Une partie du rayonnement solaire ne peut être absorbée par la planète 
car elle est réfl échie vers l’espace par les nuages et la surface terrestre. On 
appelle « Albédo » (α), le rapport de l’énergie réfl échie (Er) à l’énergie inci-
dente (Ei).

Soit : α = Er/Ei
L’albédo dépend de l’angle des rayons solaires par rapport à la surface ré-

ceptrice : sur une surface plane, l’angle d’incidence des rayons diminue lorsque 
la latitude augmente et plus l’angle est faible plus la réfl exion est importante. 
Il dépend aussi de la longueur d’onde du rayonnement solaire et surtout de 
la nature de la surface réceptrice : pour un même angle d’incidence, la craie 
renvoie plus de rayonnement par réfl exion que le granite, et ce dernier en 
renvoie plus qu’une forêt verte par exemple. L’albédo peut varier de moins de 
10 % (mer calme soleil au zénith, végétation équatoriale) à plus de 70 % (neige 
fraîche des régions polaires, sommet de certains genres de nuages). La neige 
fraîche a une réfl exion particulièrement élevée, surtout pour les plus courtes 
longueurs d’onde (inférieures à 1,4 μm).

La fi gure 1.1 A montre l’albédo planétaire estimé à partir de mesures sa-
tellitales. L’albédo varie fortement d’un point à l’autre du globe, il augmente 
avec la latitude et varie en fonction de la nature de la surface qui reçoit le 
rayonnement : en particulier, les nuages, en fonction de l’altitude de leur som-
met, de la densité des gouttelettes d’eau ou des cristaux de glace intervien-
nent fortement dans la réfl exion. Aux latitudes intertropicales, la carte fait 
bien ressortir les diff érences entre les régions continentales où la réfl exion 
est relativement forte au-dessus des nuages ou des déserts (α > 28 %) et les 
régions océaniques où il est plus faible, notamment aux latitudes tropicales 
moins nuageuses (α < 20 %). Au-delà du cercle polaire, l’albédo dépasse géné-
ralement 60 % car l’angle d’incidence est faible et la surface, couverte de neige 
ou de glace, est très réfl échissante.

D’une saison à l’autre, indépendamment de l’angle d’incidence, l’albédo 
varie en fonction de la nébulosité (déplacement des masses d’air) ou de 
la  couverture neigeuse (montagne, zones subpolaires). Il peut aussi varier 
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sensiblement sur les régions continentales en fonction de leur humidité 
(qui a des répercussions sur la végétation) : dans une savane, il passe de 0,25-
0,30 en saison sèche à 0,15 en saison des pluies.

Figure 1.1 Répartition spatiale de l’albédo (A) en % (données ERBE) 
et du rayonnement solaire annuel absorbé (B) par la planète, en W.m-2

Source : D’après Esbensen, Kusmir, 1981 et Henning, 1989 in A. Hufty, 2001.

L’absorption
Pendant sa traversée de l’atmosphère, environ 20 % de l’énergie électroma-
gnétique du soleil est absorbée, c’est-à-dire transformée en chaleur. Ce phé-
nomène est inverse de la réfl exion  : plus une surface réfl échie, moins elle 
absorbe de rayonnement solaire. Dans la thermosphère (au-delà de 80 ki-
lomètres d’altitude), l’azote (N2) et l’oxygène (O2) absorbent les photons de 
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courtes longueurs d’onde (inférieurs à 0,24 μm), chauff ant ainsi cette couche 
d’atmosphère (voir chap. 2). Plus bas, dans la stratosphère, la coexistence de 
molécules et d’atomes libres d’oxygène conduit à la formation d’ozone (O3) 
qui absorbe une grande partie du rayonnement solaire ultraviolet (0,15 à 
0,36 μm), d’où la présence d’une couche chaude dans la stratosphère entre 
20 et 50 kilomètres de haut. C’est la diminution de la concentration d’ozone 
dans la stratosphère –  en particulier sous l’action des chlorofl uocarbures 
(CFC) rejetés par les activités humaines – qui pourrait entraîner un réchauf-
fement de la planète et l’altération des molécules du vivant (voir chap. 7). 
Dans la troposphère, la vapeur d’eau ainsi que certains gaz et les aérosols ab-
sorbent aussi une fraction du rayonnement solaire. Le rayonnement qui n’est 
pas réfl échi est absorbé par la surface de la planète (terre et mer). L’essentiel 
du rayonnement absorbé par l’atmosphère et réémit vers la surface, il s’ajoute 
à celui absorbé dans les grandes longueurs d’onde pour constituer le rayon-
nement atmosphérique (Ra ; voir équation p. 16).

Le rayonnement solaire absorbé par le système TOA (diff érence entre 
le rayonnement incident et le rayonnement réfl échi au sommet de l’atmos-
phère), varie principalement avec la latitude, il est supérieur à la moyenne 
(340 W.m-2) dans la bande comprise entre les latitudes 35-40e nord et sud, 
et inférieur à la moyenne au-delà (fi gure 1.1 B). Les régions qui absorbent 
le plus de rayonnement solaire (plus de 340 W.m-2) sont celles où l’on enre-
gistre la plus faible réfl exion (régions océaniques peu nuageuses des basses 
latitudes où l’angle d’incidence est proche de la verticale) et inversement 
les régions qui en absorbent le moins (moins de 80 W.m-2) sont celles où la 
réfl exion est la plus élevée (régions polaires englacées où l’angle d’incidence 
est faible).

Le fl ux incident est absorbé, soit directement, soit après diff usion par les 
molécules d’air. C’est donc seulement une partie du rayonnement solaire in-
cident qui est absorbée par la surface des terres et des mers, le reste est soit 
réfl échi vers l’espace, soit absorbé par l’atmosphère.

La diffusion atmosphérique

Sous l’action des molécules de gaz, des aérosols et des nuages, une autre par-
tie du rayonnement solaire (mais aussi du rayonnement infrarouge) est dif-
fusée dans toutes les directions. Après diff usion, l’essentiel du rayonnement 
solaire est absorbé, soit par l’atmosphère, soit par la surface de la planète  ; 
le reste (5 %) repart vers l’espace. Les molécules d’air – l’azote et l’oxygène 
en particulier – diff usent surtout les radiations de courtes longueurs d’onde 
– les ultraviolets – d’où la couleur bleue du ciel. Quand le Soleil n’est plus 
visible, seul le rayonnement diff us parvient à la surface. C’est pour cela que 
la visibilité reste importante dans les régions à l’ombre d’un obstacle (rue 
étroite, versant à l’ubac…), ou lorsque le ciel est très nuageux. C’est aussi 
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pour cela que la visibilité est possible quelques minutes avant le lever et après 
le coucher du Soleil.

Rotation de la Terre et rayonnement solaire en surface
À la limite supérieure de l’atmosphère, la puissance moyenne (E) reçue par 
an varie dans un rapport de un sur deux entre l’équateur et le pôle. Cette 
diff érence s’explique avant tout par l’angle d’incidence du rayonnement qui 
varie avec la saison. L’énergie arrivant en surface est aussi fonction de l’hu-
midité atmosphérique et de la diff usion moléculaire, il est donc tributaire de 
la nature de l’air et de l’épaisseur de la couche d’atmosphère traversée par le 
rayonnement solaire.

Durée du jour : solstice et équinoxe
L’axe de la Terre (ligne qui passe par les deux pôles) est incliné de 23°26’ par 
rapport à son plan de révolution autour du Soleil : le plan de l’écliptique. Au 
cours de l’année, cette inclinaison, par rapport au plan de l’écliptique, garde 
une direction fi xe dans l’espace. On distingue, au cours de la révolution an-
nuelle, quatre positions remarquables  : les deux solstices et les deux équi-
noxes (fi gure 1.2). Au solstice d’été (21 ou 22 juin), le Soleil passe à la verticale 
(au zénith) du tropique du Cancer. L’hémisphère Nord connaît le jour le plus 
long de l’année, l’hémisphère Sud, le jour le plus court. Le Soleil n’apparaît 
pas au-delà du cercle polaire austral et ne se couche pas au-delà du cercle 
polaire boréal. Au solstice d’hiver (22 ou 23 décembre), le phénomène inverse 
se produit : l’été règne dans l’hémisphère Sud.

Figure 1.2 Révolution annuelle de la Terre autour du Soleil
Source : G. Beltrando, L. Chémery, 1995.

À l’équinoxe de printemps (20 ou 21 mars) et d’automne (22 ou 23 sep-
tembre), les rayons tombent à la verticale de l’équateur  ; le jour et la nuit 
ont partout une durée de 12 heures. Seule la bande équatoriale a constam-
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ment un peu plus de 12 heures d’ensoleillement théorique par jour (durée 
qui sépare le lever du coucher du Soleil). La durée du jour augmente dans 
l’hémisphère Nord du solstice d’hiver jusqu’au solstice d’été, puis elle dimi-
nue jusqu’au solstice d’hiver suivant. Le phénomène inverse se produit dans 
l’hémisphère Sud.

Lors du solstice d’été boréal, la durée du jour dans l’hémisphère Nord est de :
– 12 heures à l’équateur ;
– 13 heures au 17e parallèle ;
– 14 heures au 31e parallèle ;
– 15 heures au 41e parallèle ;
– 16 heures au 49e parallèle ;
– 18 heures au 58e parallèle ;
– 24 heures au cercle polaire boréal (66°33’).
Le jour du solstice d’été, à partir du cercle polaire, le Soleil ne se couche 

pas. Chacun des pôles est éclairé pendant six mois avant d’être plongé dans 
l’obscurité pendant les six autres mois de l’année (fi gure 1.3). Dans la zone 
équatoriale, le rayonnement net présente deux maxima aux équinoxes (mars 
et septembre) et deux minima aux solstices, mais la variation au cours de 
l’année reste faible. Sous les latitudes moyennes, le rayonnement net est 
minimum au solstice d’hiver (décembre dans l’hémisphère Nord, juin dans 
l’hémisphère Sud) et il atteint son maximum au solstice d’été (juin dans l’hé-
misphère Nord, décembre dans l’hémisphère Sud).

Figure 1.3 Durée du jour et angle d’incidence des rayons solaires 
(entre parenthèses), à l’équateur, aux tropiques et aux cercles polaires, 

pour l’équinoxe et le solstice d’été de l’hémisphère Nord
Source : G. Beltrando, L. Chémery, 1995.

Au fur et à mesure que l’on se rapproche des pôles, l’angle d’incidence des 
rayons solaires diminue. La quantité maximale de chaleur est reçue lorsque 
les rayons sont perpendiculaires à la surface continentale ou océanique 
(Soleil au zénith). Cette quantité diminue proportionnellement à l’angle d’in-
cidence car un même rayonnement est absorbé par une surface plus grande. 
L’angle d’incidence varie avec l’exposition des surfaces : par exemple, lorsque 
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les rayons ont une inclinaison de 55° par rapport à une surface horizontale, 
un versant à l’adret, avec une pente de 35° reçoit un rayonnement à la ver-
ticale, alors que sur un versant à l’ubac, avec une pente équivalente, l’angle 
n’est que de 20°. La quantité d’énergie arrivant sur ces deux versants est donc 
nettement plus faible d’autant plus que la réfl exion augmente lorsque l’angle 
d’incidence diminue. Dans ces conditions, l’énergie solaire reçue directement 
par unité de surface, peut varier dans un rapport de 1 à 10 entre les deux 
versants. Mais le brassage de l’air et le rayonnement arrivant après diff usion 
atténuent fortement les contrastes thermiques qui en découlent. Lorsque 
l’angle d’incidence n’est pas perpendiculaire à la surface de réception, le fl ux 
reçu par unité de surface (Qs) est égal au produit du fl ux solaire (Es) par le 
sinus de l’angle d’incidence (α) entre le rayonnement et la surface réceptrice. 
Soit Qs = Es.sin a.

L’intensité du rayonnement solaire reçu à la surface varie aussi dans l’es-
pace sous l’action de facteurs internes au système TOA. Ces facteurs sont 
d’origine naturelle (physico-géographiques  : nébulosité, humidité de l’air, 
poussières, nature des surfaces…) ou anthropique (gaz à eff et de serre liés à 
la combustion des énergies fossiles, aérosols, fumées industrielles…).

Rayonnement solaire et latitude

Le rayonnement arrivant à la surface des continents et des océans varie, 
d’une part en fonction de la latitude et des saisons (plus l’angle d’incidence est 
faible plus la réfl exion est importante…) ; d’autre part en fonction de la na-
ture des surfaces (les nuages et les calottes glaciaires amplifi ent fortement la 
réfl exion). Il varie aussi en fonction de l’épaisseur de la couche d’atmosphère 
traversée. En admettant que l’épaisseur de l’atmosphère soit identique au-
tour de la Terre, un rayon doit traverser une couche plus importante lorsque 
l’angle d’incidence diminue.

Les régions intertropicales reçoivent plus d’énergie par unité de surface 
car, d’une part, les rayons sont hauts sur l’horizon – deux passages au zénith à 
l’équateur, un à chaque tropique –, d’autre part, la couche d’atmosphère à tra-
verser est moins épaisse que pour les latitudes extratropicales. Mais les basses 
latitudes sont souvent des zones nuageuses (Indonésie, golfe de Guinée, ouest 
de l’Amazonie), ce qui limite le rayonnement solaire arrivant en surface par 
rapport aux zones tropicales arides, nettement moins nuageuses. Le rayonne-
ment solaire arrivant en surface est donc plus important au niveau des régions 
arides que des régions fréquemment sous les nuages. À l’opposé, les hautes 
latitudes sont désavantagées car, d’une part, l’angle d’incidence y est beaucoup 
plus faible (maximum 46°54’ au cercle polaire et 23°26’ au pôle le jour du sols-
tice d’été) ; d’autre part, la réfl exion est très forte sur la neige et les glaces des 
calottes glaciaires. Enfi n, ces régions reçoivent beaucoup moins d’énergie que 
les autres car la couche d’atmosphère à traverser est maximale.
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Les variations d’intensité du rayonnement solaire créent des déséquilibres 
entre les régions excédentaires et défi citaires en énergie que la circulation 
atmosphérique et océanique tend à rétablir (voir chap. 2).

Le rayonnement infrarouge tellurique
et l’effet de serre
En moyenne, à l’échelle annuelle, la planète se réchauff e en absorbant 
240 W.m-2, mais elle se refroidit en émettant un rayonnement en direction de 
l’espace et, compte tenu des températures de l’atmosphère, ce rayonnement 
est émis essentiellement dans l’infrarouge. En considérant le fait que l’humi-
dité de l’air, la pression et les températures ne dépendent que de l’altitude, 
alors le rayonnement tellurique (IRT) ne peut eff ectuer que des transports 
verticaux d’énergie, soit vers le bas, soit vers haut.

– vers le bas, le fl ux est constitué d’une part, du rayonnement de courte 
longueur d’onde arrivant du Soleil (Rg), soit directement (RD) soit après diff u-
sion par les molécules d’air (Rd), d’autre part, du rayonnement IRT émis par 
certains gaz, les nuages et les aérosols (RA) ;

– vers le haut, le fl ux ascendant correspond au rayonnement de courte 
longueur d’onde réfl échi par les substrats océaniques et continentaux (Rg (1 
– α)) et au rayonnement IRT émis par la surface (RT).

Le rayonnement IRT émis par la surface de la planète (RT) est fortement 
absorbé par les gaz contenant trois atomes en plus, dont les principaux sont : 
la vapeur d’eau (H2O), le dioxyde de carbone (CO2), l’ozone (O3), le méthane 
(CH4) et l’oxyde nitreux (N2O). D’autres gaz, en quantité encore plus faible 
dans l’atmosphère tels les CFC, ainsi que certains éléments solides en sus-
pension (aérosols) contribuent aussi à l’eff et de serre. Ces gaz représentent 
une petite quantité par rapport à l’ensemble des autres gaz de l’atmosphère 
(voir chap. 2) mais, comme les aérosols, ils ont la propriété d’absorber assez 
fortement dans l’infrarouge. L’atmosphère joue donc un rôle comparable à 
celui de la serre en laissant passer une part importante du rayonnement so-
laire (courtes longueurs d’onde) et en piégeant une part plus grande de rayon-
nement IRT (grandes longueurs d’onde). L’eff et de serre peut-être considéré 
comme la diff érence entre le rayonnement émis par la surface de la planète 
par rapport à celui qui quitte la planète. Sans la serre atmosphérique, la terre 
serait un vaste désert de glace inhabitable car l’énergie s’échapperait direc-
tement vers l’espace. La température moyenne de la surface serait d’environ 
– 18 °C (environ 33 °C de moins que la température actuelle).

L’émission infrarouge qui fi nit par s’échapper de l’atmosphère terrestre 
dépend de la température de la surface d’émission : une surface froide (ex. : 
sommet de certains nuages, calottes glaciaires) émet un rayonnement plus 
faible qu’une surface chaude (ex.  : déserts et océans chauds en l’absence 
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de nuage). L’émission moyenne pour l’ensemble de la planète est d’environ 
240 W.m-2. Les valeurs sont supérieures à cette moyenne sous les basses lati-
tudes, jusqu’au 35e-40e parallèle nord et sud, sauf sur les régions fréquemment 
couvertes de puissants nuages à fort développement vertical (Asie du Sud-
Est et archipels, Afrique et Amérique équatoriale). Au-delà du 40e parallèle, 
les valeurs, partout inférieures à la moyenne, diminuent vers les pôles. Dans 
les régions polaires, les minima apparaissent sur les masses continentales 
constamment couvertes de glace, les apports d’énergie sont peu importants 
(faible angle d’incidence, forte réfl exion, peu de transfert depuis les latitudes 
plus basses) et par conséquent le rayonnement infrarouge est faible.

Bilan radiatif, transferts de chaleur
et températures de surface
Les océans accumulent une partie de l’énergie solaire. Cette énergie est en 
partie transportée par les courants marins vers les mers plus froides et elle 
est transférée à l’atmosphère pour permettre l’évaporation de l’eau. En hiver, 
entre le 35e et le 50e parallèle, les masses d’air circulant de l’ouest vers l’est vé-
hiculent ainsi de grandes quantités d’énergie qui limitent le refroidissement 
hivernal surtout à l’ouest des continents. Une part nettement moins impor-
tante de l’énergie est également stockée par les masses continentales, pendant 
la saison chaude puis elle est restituée à l’atmosphère au début de la saison 
froide. Mais les continents ont une capacité de stockage beaucoup plus faible 
que les océans. Le bilan radiatif (diff érence entre les entrées et les sorties 
d’énergie) varie dans l’espace, mais des transferts entre zones excédentaires et 
défi citaires tendent, par l’intermédiaire des masses fl uides (océan et atmos-
phère), à rétablir cet équilibre à diff érentes échelles spatiales et temporelles.

Le bilan radiatif de la surface et de l’atmosphère
L’équation du bilan radiatif en surface, ou rayonnement net (RN), peut se 
 noter ainsi :

RN = Rg (1 – α) – (RT – RA)
où :
Rg = Rayonnement solaire global (ondes courtes) = somme du RD (rayon-

nement direct) et du Rd (rayonnement diff us),
α = albédo,
RT = rayonnement terrestre (infrarouge),
RA = rayonnement atmosphérique (infrarouge).
Le fl ux solaire entrant est de 342 W.m-2 en moyenne globale (fi gure 1.4). 

Nous avons vu qu’environ un tiers était réfl échi par l’atmosphère et la surface 
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de la planète (environ 102 W.m-2) et qu’environ 67 W.m-2 était absorbé par 
les constituants de l’atmosphère, la vapeur d’eau en premier lieu [les valeurs 
indiquées ici correspondent aux évaluations à partir des données mesurées 
par les satellites. Ces valeurs publiées par Kiehl et Trenberth [1997] sont légè-
rement diff érentes de celles évaluées à partir des mesures en surface].

Dans le domaine de l’IRT, l’ensemble des GES, les nuages et les aérosols 
rayonnement environ 324 W.m-2 vers la surface et 195 W.m-2 vers le haut. La 
surface rayonne 390 W.m-2 vers l’atmosphère, qui en absorbe 361 W.m-2.

La puissance radiative totale qui quitte la planète (30 +  77 +  195 +  40 
= 342 W.m-2, si l’on prend les évaluations par satellite) est, en moyenne, égale 
à celle qui arrive du Soleil. Mais, l’atmosphère rayonne plus qu’elle n’ab-
sorbe (elle rayonne 195 +  40  W.m-2 vers le haut et 324  W.m-2 vers le bas, 
soit 559 W.m-2 ; elle absorbe 67 + 361 = 428 W.m-2), soit une diff érence de 
131 W.m-2 à l’opposé la surface de la planète gagne plus d’énergie qu’elle n’en 
perd dans des proportions strictement équivalentes. Cette diff érence est 
compensée par des processus convectifs (non radiatifs) qui transportent la 
chaleur excédentaire de la surface vers l’atmosphère. Ce transfert se fait par 
l’intermédiaire de l’humidité (chaleur latente) et de l’air qui est chauff é sur les 
substrats continentaux ou océaniques (chaleur sensible) et cette chaleur est 
ensuite restituée à l’atmosphère (voir chap. 3).

Figure 1.4 Le bilan radiatif annuel, en W.m-2

Source : D’après J.T. Kiehl et K.E. Trenberth, 1997, in A. Hufty, 2001.



18 Les climats�

Le bilan radiatif à la surface de la planète est globalement positif le jour 
(Rg > 0, RT < RA) et négatif la nuit (Rg nul, RT > RA). Lorsque le ciel est nuageux, 
l’eff et de serre est relativement important (Rd et RA forts, RD faible), les am-
plitudes thermiques quotidiennes sont relativement faibles et inversement 
lorsque le ciel est «  limpide » (Rd et RA faibles, RD fort). Les nuages jouent 
donc un rôle important dans l’eff et de serre, ils diminuent le rayonnement 
solaire reçu en surface, les températures diurnes sont donc moins élevées, 
et le refroidissement nocturne est aussi sensiblement amoindri, car l’atmos-
phère absorbe fortement le rayonnement terrestre (RT) dont une grande par-
tie est ensuite ré-émise vers la surface (RA). À l’opposé, lorsque le ciel est clair 
(RA relativement faible), les températures sont plus élevées dans la journée 
et plus froides la nuit. Par temps nuageux, les amplitudes thermiques quoti-
diennes sont donc plus faibles que par ciel clair. À l’échelle locale, les aérosols 
et les poussières rejetés par les activités industrielles et domestiques forment 
un voile polluant qui, par temps calme (en particulier par vent faible ou nul), 
stagne au-dessus des grandes villes et accentue l’eff et de serre local. Mais ce 
n’est pas le facteur essentiel qui permet d’expliquer l’îlot de chaleur urbain 
(voir chap. 4).

À l’échelle zonale, dans les régions polaires, seulement ¼ du rayonnement 
annuel arrivant au sommet est absorbé par la surface et le bilan radiatif total 
est quasi nul. Les contrastes saisonniers sont forts  : la radiation solaire est 
nulle en hiver. L’été, les rayons sont plus hauts sur l’horizon et la durée du 
jour est plus longue. La radiation solaire absorbée est relativement impor-
tante surtout dans les zones dépourvues de neige ou de glace.

Dans les régions tempérées, vers les 50-70° de latitude, les diff érences sai-
sonnières restent élevées, les bilans sont négatifs en hiver, positifs en été. Dans 
les régions industrielles, la pollution limite un peu le rayonnement solaire di-
rect arrivant en surface, mais le rayonnement de l’atmosphère vers la surface 
est plus élevé. Le bilan entre les deux est peu diff érent de celui des régions 
moins polluées. Plus au sud, vers les 30-50e, le rayonnement solaire reçu aug-
mente sensiblement. Les diff érences saisonnières restent importantes et elles 
sont d’autant plus marquées que le couvert nuageux est peu présent.

Dans les régions tropicales (10-30°), le rayonnement solaire absorbé par 
la surface est important toute l’année, mais il diminue en période de mous-
son. Les zones arides ont généralement un fort albédo un faible rayonnement 
 atmosphérique.

Dans les régions équatoriales, le rayonnement solaire reçu en surface di-
minue en moyenne d’environ 15 % par rapport aux régions tropicales car le 
ciel est plus souvent nuageux. Le rayonnement diff us est important à cause 
de la masse nuageuse et de l’humidité de l’air. Les contrastes thermiques sai-
sonniers sont très faibles, sauf dans les régions caractérisées par l’alternance 
de saisons sèches et humides.
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À l’échelle annuelle, le bilan moyen entre l’énergie absorbée par la planète 
et l’énergie émise vers l’espace, est nul. Sans cela, la température de la Terre 
n’aurait cessé de croître ou de décroître depuis sa formation. Le bilan radia-
tif est positif sous les basses latitudes (plus d’entrée que de sortie d’énergie), 
jusqu’au 40e parallèle sauf sur une vaste zone peu nuageuse où le fl ux d’éner-
gie sortant peut dépasser 270 W.m-2 (au cœur de cette zone, sur le désert du 
Sahara, le bilan devient inférieur à – 20 W.m-2). Au-delà du 40e parallèle, le bi-
lan est partout négatif (plus de sortie que d’entrée d’énergie). Le rayonnement 
émit vers l’espace est supérieur à celui qui est absorbé dans le système TOA. 
Ces diff érences sont dues aux transferts d’énergie qui se font par l’intermé-
diaire de l’enveloppe fl uide de la planète : l’océan et l’atmosphère.

Les échanges convectifs : chaleur latente 
et chaleur sensible
Près de la moitié (47 %) du fl ux d’énergie solaire entrant dans le système TOA 
est donc absorbée par la surface de la Terre, mais celle-ci se refroidit en émettant 
un rayonnement dans les grandes longueurs d’onde. Une partie de l’énergie ab-
sorbée est transférée vers l’atmosphère par l’intermédiaire de fl ux non radiatifs : 
les fl ux de chaleur latente et sensible (fi gure 1.4). Un fl ux de chaleur, latente ou 
sensible, correspond à une quantité d’énergie par unité de surface, on l’exprime 
généralement en Watts ou en Joules par mètre. Globalement, pour l’ensemble 
des surfaces du globe (continents et océans) le fl ux de chaleur latente (LE) est 
le plus important  : environ 76 à 88 W.m-2 contre 17 à 25 W.m-2 pour le fl ux 
de chaleur sensible. Remarque : Ces chiff res varient en fonction des méthodes 
d’estimation, surtout pour la chaleur latente, dont les valeurs correspondent à la 
moyenne de l’évaporation. La fourchette reste large, Kiehl et Trenberth [1997] 
estiment LE à 78 W.m-2, Budyko [1982], la situe autour 88 W.m-2.

La chaleur latente (LE) correspond à l’énergie consommée ou dégagée par 
une substance lors d’un changement de phase (voir chap. 3) :

– la fusion (glace ⇒ eau), la vaporisation (eau ⇒ vapeur) et la sublimation 
(glace ⇒ vapeur) nécessitent un apport d’énergie ;

– la solidifi cation (eau ⇒ glace) et la condensation liquide (vapeur ⇒ eau) 
ou solide (vapeur ⇒ glace) libèrent de l’énergie.

L’eau joue un rôle capital dans les transferts de chaleur latente, son éva-
poration (ou vaporisation) consomme de l’énergie potentielle. Cette énergie 
est stockée dans la vapeur d’eau sous forme de chaleur « latente » et elle est 
récupérée aux divers niveaux de l’atmosphère lors de la condensation (trans-
formation inverse). À l’opposé, le passage de l’état liquide à l’état solide génère 
un dégagement de chaleur latente.

Le fl ux annuel moyen de chaleur latente est élevé à l’interface océan-at-
mosphère, surtout lorsqu’un air continental sec circule sur une masse d’eau 
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relativement chaude : par exemple sur l’Atlantique à l’est du continent nord-
américain, là où circule un courant marin chaud, le Gulf Stream (plus de 
160 W.m-2). À l’inverse, il est très faible dans les zones arides où il y a très 
peu d’eau à évaporer : par exemple sur le désert du Sahara ou de la péninsule 
arabique (moins de 20 W.m-2).

La chaleur sensible (H) est la chaleur qui modifi e la température des 
corps, à l’exclusion de toute quantité d’énergie correspondant à un change-
ment de phase. C’est la chaleur sensible qui réchauff e l’air au contact des 
surfaces océaniques ou continentales.

Le fl ux moyen de chaleur sensible est plus fort sur les vastes régions tro-
picales arides (plus de 80 W.m-2) que sur les régions équatoriales où sur les 
régions continentales des moyennes latitudes (moins de 30 W.m-2). Dans les 
régions polaires, les deux fl ux sont relativement faibles car il y a peu d’énergie 
disponible.

Indépendamment de la quantité d’énergie disponible par unité de surface, 
le fl ux de chaleur latente est étroitement dépendant du pouvoir évaporant 
de l’air (fonction de la vitesse de déplacement, de l’humidité relative et de 
température de la masse d’air) et le fl ux de chaleur sensible est tributaire de 
la présence ou de l’absence d’eau à évaporer. C’est en partie pour cela que, 
sous les moyennes latitudes en été, les températures sont moins élevées sur 
les régions littorales que sur les régions plus continentales :

– au-dessus des régions littorales, les masses d’air arrivant de l’océan sont 
relativement fraîches et une part importante de l’énergie solaire est utilisée 
pour l’évaporation de l’eau advectée depuis les océans par la circulation at-
mosphérique. Les températures estivales sont modérées (LE relativement 
fort, H relativement faible) ;

– au-dessus des régions plus continentales, le substrat et l’air peuvent être 
moins humides et plus chauds, une plus grande part de l’énergie solaire est 
disponible pour réchauff er l’air (LE relativement faible, H relativement fort). 
Mais les facteurs géographiques modulent parfois sensiblement la distribu-
tion des fl ux de chaleur.

Les transferts d’énergie
Les apports d’énergie varient dans l’espace et dans le temps. Les déséqui-
libres énergétiques qui en découlent sont à l’origine de transferts verticaux et 
horizontaux depuis les zones excédentaires vers les zones défi citaires. Pour 
illustrer ce phénomène, on peut prendre le cas de l’atmosphère, dont le bilan 
énergétique peut s’écrire sous la forme :

R = LE + H + D
Avec :
R = bilan de rayonnement de l’atmosphère ;
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LE = chaleur latente ;
H = chaleur sensible ;
D = diff érence entre les autres termes (advection).
C’est par l’intermédiaire de ces échanges verticaux (LE et H) et horizon-

taux (D) que l’atmosphère compense ces pertes radiatives vers l’espace.

À l’échelle locale : l’exemple des brises thermiques
Le fl ux d’énergie solaire varie d’un maximum de quelques centaines de Watts 
par mètre carré à midi à zéro la nuit. Cette variation d’apport énergétique se 
répercute sur la température qui est, surtout en l’absence d’advection d’air 
et de nuage, plus faible la nuit que le jour. La nature de la surface intervient 
également dans l’explication de sa température. L’eau accumule plus d’énergie 
que le continent, sa surface se réchauff e et se refroidit moins vite que ce der-
nier indépendamment d’autres facteurs (nébulosité, advection d’air…).

Figure 1.5 Le modèle des brises thermiques

Source : G. Beltrando, L. Chémery, 1995.

Les brises thermiques, vents à caractère local et à alternance quotidienne, 
résultent des diff érences de températures dans la couche inférieure de l’at-
mosphère. Ainsi, les brises littorales résultent du réchauff ement et du refroi-
dissement inégaux, entre le jour et la nuit, des eaux et des continents à l’in-
terface terre-mer. D’une part, il faut plus d’énergie pour élever la température 
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de l’eau qu’il n’en faut pour élever celle du sol ou de la roche et inversement 
pour les refroidir ; d’autre part, l’eau se réchauff e moins vite car son évaporation 
consomme une partie de l’énergie solaire et occasionne ainsi une sensation de 
« rafraîchissement ». Au fur et à mesure que l’angle d’incidence des rayons so-
laires augmente après le lever du Soleil, la surface du sol se réchauff e plus vite 
que la surface de la mer. L’air au-dessus du continent s’échauff e plus fortement 
que sur la mer. Il devient plus léger et s’élève, créant une dépression que tend à 
équilibrer un vent local souffl  ant depuis la terre vers la mer : c’est la brise de mer 
(fi gure 1.5). Relativement frais, l’air marin vient prendre la place de l’air conti-
nental plus léger qui s’élève. Lors de son ascension, celui-ci se refroidit, il ne peut 
plus contenir la même quantité d’eau et de petits nuages éphémères peuvent se 
former. La nuit, l’air devient relativement plus froid sur la terre que sur la mer, et 
le courant atmosphérique des basses couches se dirige en sens inverse : c’est la 
brise de terre dont on ressent particulièrement la fraîcheur en fi n de nuit.

À l’échelle zonale : les courants océaniques et atmosphériques
Nous avons vu que, à quelques exceptions près, la bande comprise entre les 
40e nord et sud absorbait plus d’énergie solaire qu’elle n’en émettait dans l’in-
frarouge et inversement pour les latitudes plus élevées. L’équilibre global est 
assuré par les transferts d’énergie qui se font par l’intermédiaire de l’océan et 
de l’atmosphère. La fi gure 1.6 montre le transfert annuel d’énergie (exprimé 
en petawatt, soit 1 015 W) en fonction de la latitude : les valeurs correspon-
dent à la diff érence entre le fl ux vers le pôle et le fl ux vers l’équateur.

Un peu plus de la moitié de ce transfert se fait par l’intermédiaire des courants 
atmosphériques, sous forme de chaleur latente et sensible, le reste du transfert 
se fait par les courants océaniques. Le fl ux total est maximal sous les moyennes 
latitudes où plus de 4 petawatts traversent le 40e parallèle nord en direction du 
nord et près de 3 petawatts traversent le 40e parallèle sud en direction du sud.

Le transport de chaleur par l’intermédiaire de l’océan est maximal vers les 
tropiques. Vers le 50e, les transferts sont moins importants dans l’hémisphère 
Nord plus continental que l’hémisphère Sud. Cependant, vers le cercle po-
laire boréal, l’océan transfère toujours de l’énergie vers le nord (dérive nord-
atlantique, dérive du Pacifi que nord). Alors que les transferts ne sont plus 
possibles dans l’hémisphère Sud (Antarctique).

Les quantités d’énergie transférées par l’atmosphère sont maximales vers 
le 40e parallèle, zone où les perturbations d’ouest sont dominantes. Ces per-
turbations sont le siège d’importants échanges d’air chaud et froid (chaleur 
latente et sensible). Sous les basses latitudes sud, le transfert de chaleur latente 
est négatif dans la zone intertropicale : l’atmosphère transporte plus d’énergie 
en direction des basses que des hautes latitudes. Dans cette zone, les fl ux d’ali-
zés et de mousson de chaque hémisphère, déplacent de grandes quantités de 
vapeur d’eau vers la zone de convergence intertropicale (voir chap. 2).


