3 Le rayonnement dans le système Terre - atmosphère

3.1 Le rayonnement solaire

Le Soleil est la plus importante des sources d'énergie du système Terre - atmosphère. Il émet en première approximation comme un corps noir à une température de l'ordre de 6000 K, donc dans une gamme de longueurs d'onde s'étendant de l'ultraviolet à l'infrarouge. Le spectre solaire est modifié par diffusion et absorption au cours de sa traversée des atmosphères solaire et terrestre.

Si M désigne l'exitance totale ou pouvoir émissif total du corps noir à température T, la loi de Stefan - Boltzmann dit que:
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Dans le cas du Soleil 
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La constante solaire 
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en un point situé à la limite de l'atmosphère terrestre, c'est-à-dire à une altitude de 600 Km, est la valeur moyenne de l'intensité spectrale du rayonnement solaire ramenée à la distance moyenne de la Terre au Soleil (la puissance moyenne transportée à travers l'unité d'aire d'un élément de surface normale à la direction du centre du Soleil) .

Si 
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représente l'intensité monochromatique du rayonnement solaire réduite à la distance moyenne de la Terre au Soleil, on a:
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La valeur moyenne 
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 est de l'ordre de 1370 W m-2.

En appliquant la relation de Wien au Soleil, et en supposant que la température du Soleil est de 6000 K, la longueur d'onde qui correspond au maximum d'exitance spectrale est de 0.5 ( et se situe dans le visible.

Il en résulte les équations ci-dessus qui, pour des longueurs d'onde inférieures à 0.25 ( ou supérieures à 8 (, l'énergie rayonnée est inférieure à 1 % de l'énergie totale rayonnée. Donc, le soleil, considéré comme un corps noir, émet pratiquement toute son énergie dans l'intervalle de fréquences 0.5
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. Pratiquement toute l'énergie émise par le soleil se situe dans le domaine des fréquences de 0.25 à 5 (. On verra par ailleurs que cette valeur de 5 ( peut, plus ou moins arbitrairement, marquer la séparation entre le rayonnement solaire et le rayonnement atmosphérique et terrestre. On appellera rayonnement de petite longueur d'onde tout rayonnement dont la longueur d'onde est inférieure à 5 (. Dans le cas échéant, il s'agit de rayonnement de grande longueur d'onde (Terre - atmosphère).

Le spectre solaire s'étend de l'ultraviolet (
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) à l'infrarouge (
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) mais l'observation au sol montre en fait qu'il reste pratiquement limité à l'intervalle (
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Au cours de sa traversée de l'atmosphère terrestre, le rayonnement solaire est en effet modifié par la diffusion et par l'absorption sélective. Le premier mécanisme n'entraîne pas la dégradation d'énergie, le rayonnement diffusé ayant à peu près la même composition spectrale que le rayonnement incident, seule l'intensité du rayonnement arrivant au sol est réduite. La seconde interaction, par contre, s'accompagne d'une dégradation d'énergie.

L'absence de la radiation UV est due principalement à l'absorption de cette radiation par l'ozone stratosphérique, tandis que l'infrarouge est absorbé par le dioxyde de carbone et par la vapeur d'eau. Le gaz carbonique possède des bandes d'absorption centrées autour de 4 ( et 15 (. La vapeur d'eau présente un spectre d'absorption compliqué caractérisé par des bandes d'absorption dans le visible et dans l'infrarouge, mais particulièrement intenses dans l'infrarouge.

Le rayonnement solaire parvenant au sol se décompose en rayonnement direct et rayonnement diffus de composition spectrale sensiblement identique. Le rayonnement global représente l'ensemble du rayonnement direct et diffus sur une surface horizontale provenant de tout l'hémisphère ( 2( stéradians ).

Le rayonnement solaire est plus ou moins absorbé par la surface terrestre. Cette absorption dépend de la nature et de l'état de la surface. Le rayonnement infrarouge par contre, quelle que soit la nature du terrain, est absorbé presque totalement. Cette absorption est, dans tous les cas, limitée à une couche superficielle très mince. 

La partie non absorbée du rayonnement solaire est diffusée par la surface. La fraction d'énergie diffusée est l'albédo de la surface.

Nature de la surface
albédo

neige fraîche
0.8 à 0.9

glace
0.40 à 0.50

rocher
0.15 à 0.25

sable gris
0.10 à 0.25

L'albédo dépend plus ou moins de l'angle d'incidence des rayons lumineux. S'il est pratiquement indépendant dans le cas d'une surface telle que de la neige fraîche, il dépend fortement de l'angle d'incidence dans le cas des surfaces liquides. L'albédo change donc aussi avec l'agitation de l'eau.

L'albédo des nuages varie selon leur nature et leur épaisseur.

Stratus
l'albédo varie de 0.4 à 0.7 pour une épaisseur variant de 10 à 500 mètres.

Cumulus
les sommets de cumulus ont des albédos de l'ordre de 0.8, tandis que celui d'un altocumulus  est de l'ordre de 0.5.
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Le rayonnement diffusé par le sol est à son tour rediffusé vers le sol soit par l'atmosphère, soit par les nuages. Ce phénomène est particulièrement intense au-dessus d'un champ de neige ou de glace. C'est d'ailleurs grâce à cette luminosité que les navigateurs peuvent reconnaître le voisinage de la banquise.

Fig 1 . 1 : Réflexions multiples entre le sol et l’atmosphère.

Si 
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 désigne l'albédo de la surface et 
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 celui de l'atmosphère et des nuages, le rayonnement effectivement reçu au sol à la suite des réflexions multiples est multiplié par le facteur :
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Dans le cas d'un ciel sans nuages et d'une surface de neige, le gain peut atteindre 10 %. La présence d'un stratus épais peut tripler le rayonnement diffus arrivant au sol.
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Fig. 5 : Interaction entre la radiation solaire et l’atmosphère nuageuse.

3.2  Le rayonnement terrestre

En dehors du rayonnement solaire qu'il diffuse partiellement, le sol émet un rayonnement propre d'origine thermique et dont l'énergie dépend de la température et des matériaux qui le constituent.

La température superficielle de la Terre restant comprise entre -60 et +50 (C, la loi de Planck indique que plus de 99% de l'énergie émise par la surface terrestre et par l'atmosphère se répartit entre les longueurs d'onde 3.6  et 100 (. Or, dans ce domaine spectral, l'eau et le sol se comportent en première approximation comme des corps noirs, i.e., le pouvoir émissif reste proche de 1. Le maximum d'émission se situe, selon la température, entre 9 et 13 (.

Ainsi une surface de glace ou de neige à 0 (C rayonne comme un corps noir. La longueur d'émission maximale es de 10.6 ( et la puissance totale émise par unité de surface dans un angle solide de 2( sr est de l'ordre de 318 Wm-2, soit 27,5 MJ/jour.

3.3  Le rayonnement de l'atmosphère

Supposons un corps quelconque qui, lorsqu'il reçoit une radiation monochromatique de longueur d'onde ( et d'énergie E(, n'en absorbe que la fraction (( E(. Il réfléchit et diffuse vers l'extérieur la fraction d'énergie
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La loi de Kirchhoff dit que ce corps émet de façon propre l'énergie
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où E( représente l'énergie émise par le corps noir à la température considérée à cette même longueur d'onde. Le facteur d'absorption (( est aussi le pouvoir émissif du corps. En particulier, pour un corps noir ((, le facteur d'absorption est égal à l'unité.

Tous les gaz et toutes les particules solides et liquides contenues dans l'atmosphère vont émettre un rayonnement conforme à la loi de Kirchhoff.

On peut ainsi définir le pouvoir émissif de l'atmosphère dont la valeur dépend essentiellement de la teneur en vapeur d'eau et en gaz carbonique de l'air.

Le pouvoir émissif de l'atmosphère varie de 0.185 pour l'air complètement sec à 0.940 lorsque la quantité d'eau précipitante contenue dans l'atmosphère atteint 2,5 cm. Le calcul suppose que le rayonnement émis par le gaz carbonique est pratiquement indépendant de la teneur de l'air en gaz carbonique, ce qui est une approximation très grossière.
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Fig. 3 : émission d’un corps noir aux températures de la Terre et à la température du Soleil.

3.4 Le rayonnement propre de l'atmosphère sans nuages

Avant d'aborder ce sujet nous parlerons de l'absorption du rayonnement terrestre par l'atmosphère.

Le phénomène de diffusion moléculaire n'affecte que faiblement le rayonnement propre du sol et ce sont les phénomènes d'absorption sélective qui, pour les radiations de grandes longueurs d'onde, caractérisent essentiellement les échanges radiatifs entre la surface terrestre et l'atmosphère.

Trois constituants de l'air, l'ozone, le gaz carbonique et la vapeur d'eau, possèdent des bandes d'absorption intenses dans l'infrarouge.

L'ozone (O3) présente dans l'infrarouge une bande intense autour de 4,7 (, mais la bande la plus importante se situe autour de 10 (. Il existe enfin une bande autour de 14 ( qui se superpose à une bande très intense du CO2.

Le gaz carbonique (CO2) présente deux bandes: l'une centrée vers 4,3 ( et l'autre centrée sur 14,9 (, où l'absorption est considérable.

Le spectre d'absorption de la vapeur d'eau (H2O) dans l'infrarouge présente une bande très intense et assez large , centrée sur 6,3 (. L'absorption ensuite décroît vers 9 (. À partir de 10 (, le spectre d'absorption présente une structure très complexe et l'intensité croît avec la longueur d'onde jusqu'à 80 (. Il existe toutefois des zones de transparence, en particulier entre 16 et 24 (.

Enfin, entre 13 et 16 ( la vapeur d'eau et le dioxyde de carbone ont des bandes communes et il en résulte qu'on ne peut pas calculer l'absorptivité atmosphérique en additionnant l'absorption liée à la présence de gaz carbonique et celle due à la vapeur d'eau.

Les poussières en suspension dans l'air interviennent fort probablement dans l'absorption du rayonnement terrestre, mais les rares mesures dont on dispose sont très incohérentes.

Le rayonnement propre de l'atmosphère sans nuages provient donc du rayonnement de ses constituants. 

La vapeur d'eau est le plus important absorbeur et aussi le plus important émetteur. À cause de ce fait, divers auteurs ont cherché à établir des relations plus ou moins empiriques entre le rayonnement atmosphérique et la pression partielle de la vapeur d'eau, en absence de nuages. Ces expressions ne sont normalement valables que pour des moyennes climatologiques.
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Fig. 4 : Comparaison du spectre d’absorption atmosphérique et le spectre de radiation d’un corps noir à plusieurs températures.

3.5  Rayonnement de l'atmosphère nuageuse

En première approximation, un nuage bas ou moyen d'épaisseur supérieure à 200 mètres absorbe intégralement le rayonnement terrestre. En vertu de la loi de Kirchhoff et toujours en première approximation, la surface d'un nuage bas rayonne comme un corps noir à la même température. Dans la pratique cependant, une partie du rayonnement infrarouge est diffusée et le rayonnement émis est compris entre 85% et 95% de celui d'un corps noir à la même température.

Il existe dans la littérature un certain nombre de relations empiriques permettant d'estimer le rayonnement atmosphérique d’un ciel nuageux, ou le bilan radiatif sol-atmosphère en fonction du rayonnement propre du sol, du rayonnement de l'atmosphère sans nuages, de la température à la base des nuages(généralement inconnue), de la nébulosité, du type de nuage, etc.





































PAGE  
18

[image: image21.png]ENERGY SCATTERED BACK TO SPACE
1 by Ly
! ?? ! i b
X ABSORPTION - '+ =——e-——+=ABSORPTION =~~~
A » \
i o A A
/ o\ !/ / \
/ \ // \ o/ (W=}
/ 3 / \o -.q\-/ \7
/ o %o Ly %
vA / \’; .;v/ 2" .,b/ \7"‘
A \o. W/ '3 ov v
o7 o 37 \Z, o/ -
/ \ oY \®
/ v/ v/ \
11 / \ /7 \ / \
R / / \/ \
SR RS TR S RS RS 7RSS S R 57
Qx = Igra+Idar+Inx cos G,

SRS S T
[ ———E R e
L} L] 2 L] s
o\l Aafin+ AR LANIAR () + o ]
Figure 6.19.1 The process of multiple reflection of radiation between the atmosphere and
the ground.
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