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Profil vertical de 
température atmosphérique

Qu’est-ce que la température 
d’une planète ?

Qu’est-ce qui détermine la 
st r uctu re ve rt ica le de s 
atmosphères planétaires ?

Ts=288K

12km

Qu’est ce qui détermine la 
température d’une planète ? 
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I. Premier modèle de 
climat 



I.1 La source 
d’énergie 



Quelles sources d’énergie?

Rayonnement 
EM solaire Géothermie

Consommation 
humaine

Marées




Quelles sources d’énergie?

Le rayonnement solaire domine les apports en énergie à la surface de la terre

1017W 1013W5.1013W 1012W

Rayonnement 
EM solaire 

Géothermie Consommation 
humaine

Marées




Le soleil
 Tnoyau = 15 106K

 Tphotosphere = 6000K

• Fusion nucléaire dans le coeur , gain d’énergie:


• 620 Mtonnes d’H transformé toutes les secondes en 615 Mtonnes d’He

• Quelle est le lien entre température et puissance émise ?


41H →4 He

Les photons émis dans 
l’espace viennent de la 
photosphère à 6000K



Spectre d’émission

Rayonnement solaire reçu au sommet de l’atmosphère et corps noir

im
age : w

ikipedia



I.2 Le corps noir



Le corps noir
Gaz de photons à l’équilibre 
thermodynamique


Photons

Murs de la cavité, température T

Equilibre thermodynamique

local

Photons + Matière



Loi de Planck

Bν(T) = 2
4πν2

c3

hν

e
hν

kBT − 1

c
4π

Deux 
polarisations 

possibles 

Densité de modes par 
unité de volume par 
unité de fréquence 

Energie moyenne pour 
un mode donné

Rayonnement

 isotrope

Vitesse des photons 

Eν =
∑∞

n=0 nhνe− nhν
kT

∑∞
n=0 e− nhν

kT

Radiance spectrale
 (W.m−2.Hz−1.str−1)

Densité d’énergie

Eν = hνEnergie Fréquence

Lauren Rose
Loi de Planck
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Radiation de la terre et du soleil

• Soleil T=6000K


• Terre  T=255K

On peut traiter 
indépendamment les 
rayons UV (solaire) 
et IR (terrestre)

From
 P. Kushner lectures Colum

bia 



Loi de Stefan-Boltzmann

I = σT4 λmax ≈
b
T

Longueur d’onde 
d’émission maximale

Flux d’énergie par 
unité de surface

σ =
2π5k4

B

15c2h3
≈ 6.10−8 W.m−2 .K−4 Bν(T )dν = 2

k4
B

c2h3
T4 x3

ex − 1
dx, x =

hν
kBT

Bν(T ) = 2
4πν2

c3

hν

e
hν

kBT − 1

c
4π



Radiation de la terre et du soleil

• Soleil T=6000K


• Terre  T=255K

From
 P. Kushner lectures Colum

bia 



I.3 Premier modèle 
de climat



Bilan d’énergie d’une planète

πa2S = 4πa2σT4
e

Vallis 2011

S Te a



Bilan d’énergie d’une planète

S Te

Te = ( S0

σ )
1/4

S0 =
S
4

 S0 = 350W . m−2 Te = 276K
Mesure dans l’espace :  Te = 255K ?

Lauren Rose
Bilan d’énergie d’une planète�



Modèle  0 

S0(1 − α) = σT4
e

0.3350W 255K

La température d’émission des photons terrestres est bien plus faible que la 
température de surface. Ces photons sont émis en moyenne à 5km d’altitude.

AlbedoConstante solaire  Température d’émission

Planète

σT4
eS0 αS0

Lauren Rose
Modèle 0�



La « constante » solaire

 

• Variation de la température d’émission d’équilibre avec l’irradiance solaire 

• Echelle humaine: variabilité de 0.1% dominée par un cycle à 11 ans (tâches solaires)

• Echelle paleo: paradoxe du jeune soleil faible, cf cours Corentin Herbert

https://science.nasa.gov/science-news/science-at-nasa/2003/17jan_solcon

https://fr.wikipedia.org/wiki/Paradoxe_du_jeune_Soleil_faible


Albedo

https://earthobservatory.nasa.gov/images/84499/measuring-earths-albedo

Wikipedia

https://planet-terre.ens-lyon.fr/article/bilan-radiatif-terre2.xml

Lauren Rose




Équilibres multiples

Echelle paleo: la « terre boule de neige » cf cours Corentin Herbert

T

α
Eau 

liquide

Glace

L’albédo dépend de la température

σT4
e

T

S0(1 − α)

S0(1 − α(T)) = σT4



• I. Premier modèle de climat

• Le soleil - le corps noir - bilan d’énergie-  l’albedo - température d’émission


• II. Mécanisme de l’effet de serre

• L’atmosphère - absorption/emission - modèle à une couche - température de surface


• III. Equilibre radiatif-convectif

• Equations du transfert radiatif - convection - hauteur de la troposphère


• IV. Réponse qualitative à une augmentation de C02

• Modèle minimal - Hauteur d’émission et réchauffement - répartition spectrale


Plan



II. L’effet de serre



II.1 Un peu de 
spectroscopie



Composition de l’atmosphère

Cas particulier de l’eau, confinée 
dans les 2 premiers kilomètres

78% N2, 


21% 02

 


<1% Ar


~0,4% H20


0.04% C02


… 

Variation exponentielle de la densité: 
99% de la masse entre 0 et 30km 
masse totale = 0.3% masse de l’océan 


Gaz bien mélangés  : on retrouve ces 
proportions dans toute l’atmosphère.




Les gaz à effet de serre

Peixoto Oort 

H20

C02

N2

02

1/2

1/4

0

0

« Contribution » à 
l’effet de serre

Lauren Rose




Interactions lumière-matière

https://planet-terre.ens-lyon.fr/article/bilan-radiatif-terre2.xml



Importance du moment dipolaire

Vibrations asymétriques => moment dipolaire induit

H20C02

http://acces.ens-lyon.fr/acces/thematiques/CCCIC/ressources/irspco2



Elargissement des pics

(i) Incertitude Heisenberg (intrinsèque)


(ii) Effet Doppler (Température)


(iii) Collisions (Densité, effet dominant)


ΔE ∼ h
Uth

c

ΔE ∼ h /Tvie

E

ΔE

Tvie ≫ Tcollision

Tvie



Émissivité et absorptivité

CO2, H20


Équilibre 
thermodynamique 


 local

Photons absorbés Photons émis

Tcollisions<<Tétat excité

ϵλBλaλIλ

Flux incident  Iλ

Loi de Kirchoff : ϵλ(T) = aλ(T)

T
C o r p s g r i s : 
l ’ a b s o r pt i o n n e 
varie pas avec la 
longueur d’onde



II.2 Modèle d’atmosphère 
à une couche



Modèle 0 pour l’effet de serre

Ta

Ts
Surface

Atmosphère

σT4
sS0(1 − α)

σT4
a

σT4
a

(i) Atmosphère à l’équilibre thermodynamique

(ii)  Atmosphere transparente aux UV

(iii) Atmosphère corps noir dans domaine IR

(iv) Surface de la terre est un corps noir

Quelle est la température de surface ? De l’atmosphère ?

Quel est le lien avec la température d’émission de la planète ?

Lauren Rose
Schéma modèle 0, effet de serre
�



Modèle 0 pour l’effet de serre

S0(1 − α) + σT4
a = σT4

s

σT4
s = 2σT4

aTa

Ts

σT4
sS0(1 − α)

σT4
a

σT4
a

Ta = ( S0(1 − α)
σ )

1/4

Ts = 21/4Ta

La température d’émission est

La température de surface est 

Te = Ta

La température atmosphérique est 

303K

Trop chaud !



Atmosphère semi-grise

S0(1 − α) + εσT4
a = σT4

s

εσT4
s = 2εσT4

aTa = ( S0(1 − α)
σ(2 − ε) )

1/4

Ts = 21/4Ta

Absorption  dans domaine IR, absorption nulle dans domaine UV ε

1. Si  petit : émission des photons en surface

2. La température augmente avec  

ε
ϵ

Surface

Atmosphère

(1 − ε)σT4
s

σT4
sS0(1 − α)

εσT4
a

εσT4
a



Conclusion : effet de serre dans un 
modèle à une couche

Le modèle prédit une  saturation de l’effet de serre pour une atmosphère 
opaque aux rayons IR. C’est un artefact du modèle à une couche. 

Le coefficient d’absorption augmente avec la concentration en CO2.  

Le modèle à une couche montre que la température augmente aussi

Ta = ( S0(1 − α)
σ(2 − ε) )

1/4

Ts = 21/4Ta

L’atmosphère n’est pas une couche isotherme.

Le coefficient d’absorption varie sur la verticale

Dépendance complexe du coefficient d’absorption aux gaz à effet de serre

Lauren Rose
Conclusion : Effet de serre, modèle à une couche �



Modèles multicouches

Ts = (N + 1)1/4 ( S0

σ )
1/4

Cas de plusieurs couches opaques : l'effet de 
serre augmente avec le nombre de couches.

Cas continûment stratifié en température : 
équations du transfert radiatif

N

1

http://documents.irevues.inist.fr/bitstream/handle/2042/39839/meteo_2011_72_31.pdf?sequence=1



III Structure verticale 
de l’atmosphère 



Structure verticale de 
l’atmosphère

TROPOSPHERE 0-12km

• T diminue avec altitude

• Quasi-opaque

Ts=288K
Ts=255K

STRATOSPHERE 12-50km

• T augmente avec altitude

• Sans ozone T serait constant

• Quasi-transparente 

Lauren Rose




Autres planètes, même 
structure verticale

Pierrehumbert, Physics Today 



Equilibre hydrostatique 
z

dz

P

dP = − ρgdz

P = ρRT Gaz parfait

P = P0exp (−∫
z

0

g
RT

dz) P ≈ P0 exp (−
gz
RT )

0 P0



III.1 Equations du 
transfert radiatif



Epaisseur optique 

ϵ = kρ

z

dz

0

D(z)

D(z + dz)Absorption seule
dD
dz

= − ϵD

τ

τ = ∫
+∞

z
ϵ(z)dzEpaisseur optique 

dτ = − ϵdz
dD
dτ

= − D



Cas de l’atmosphère terrestre

z

0

τ = ∫
+∞

z
ϵ(z)dzEpaisseur optique 

τ = τ0e−z/Ha

Ha = 2 km

τ0 = 8/3

Profil d’absorption 
dominé par H20 en 

bas, par CO2 en haut

Une hypothèse raisonnable :



Absorption, hauteur d’émission

ε = e−τ

z

0

τ = ∫
+∞

z
ϵ(z)dzEpaisseur optique 

Hauteur d’émission ze

ze
a = 1 − e−τAbsorption totale

ϵ = kρ

En réalité, forte dépendance en fréquence



Modèle « à deux flux »

τ

U(τ) D(τ)

dU
dτ

= U

dD
dτ

= − D

0



Modèle « à deux flux »

τ

U(τ) D(τ)

dU
dτ

= U + B

dD
dτ

= B − D

0

D = 0, U = F0 en τ = 0

Conditions aux limites (à l’équilibre)

F0

UV IR IR



Equations du transfert radiatif

dD
dτ

= B − D

dU
dτ

= U − B

D = 0, U = F0 en τ = 0

Pour le modèle à deux flux

A l’équilibre

d (D − U)
dτ

= 0
τ

U(τ) D(τ)

0

F0

UV IR IR



Equations du transfert radiatif

dD
dτ

= B − D

dU
dτ

= U − B

D = 0, U = F0 en τ = 0

Pour le modèle à deux flux

A l’équilibre

D =
τ
2

F0, U = (1 +
τ
2

)F0, B = (
1
2

+
τ
2

)F0

τ

U(τ) D(τ)

0

F0

UV IR IR

d (D − U)
dτ

= 0

http://empslocal.ex.ac.uk/people/staff/gv219/talks/Vallis-GFD14.pdf



Equilibre radiatif 1d

B = ( 1
2

+
τ
2 ) F0

T = ( B
σ )

1/4

τ = τ0e−z/Ha

Te

21/4
Te ≡ ( F0

σ )
1/4

Te



Conclusion du modèle 1D

Stratosphère

Troposphère
Gradient de 
température 

stable ?



III.2 Convection



Instabilité du profil radiatif ?

La température diminue avec la hauteur. La pression aussi.

La particule va-t-elle monter 
ou descendre ?

Z

T

T(z)

Comment est modifiée la température de la parcelle de fluide 
lors d’un déplacement adiabatique ?

Déplacement vertical d’une 
particule fluide



Gradient adiabatique sec

cpdT = − gdz(cv + R)
dT
T

= R
dP
P

cp = cv + R

P = ρRT

Gaz parfait Premier principe Cas hydrostatique 

dP = − ρgdzcvdT = δQ − Pd(1/ρ)

Calculer le gradient adiabatique  Γd ≡
dT
dz

Γd = −
g
cp

≈ − 10 K.km−1



Stabilité 

ρ = RT/PT(z) dT = Γddz
Profil moyen Profil adiabatique

Stable

Z

T
dT
dz

> Γd Neutre

Ajustement 

convectif

T
dT
dz

= Γd Instable

T
dT
dz

< Γd

Equation d’état



Équilibre convectif-radiatif

HTT = TS − Γdz
i) Calcul radiatif initial, HT initial

ii) Ajustement convectif sous Ht

iii) Calcul radiatif de haut en bas

iv) Ajuster HT pour réduire le 

déséquilibre radiatif en bas

v) Réitérer à partit de (iii)

dD
dτ

= B − D
dU
dτ

= U − B

D = 0, U = F0 en τ = 0



Modèles plus réalistes

Manabe Strickler 1964 

Troposphère moyenne stable 
pour la convection sèche

Convection humide 

dans les tropiques

Ajustements horizontaux 
aux moyennes latitudes



Conclusion : un modèle minimal 1D

Temperature

HT

Te

21/4

St
ra

st
os

ph
èr

e

Te

Tr
op

os
ph

èr
e

dT
dz

= Γze

Ts

• Température de surface

• Hauteur de la tropopause


Prédictions

• Hauteur d’émission

• Gradient de température troposphérique

• Flux solaire entrant et albedo

Données 



V. Résumé



Résumé chronologique

J. Tyndall K. Schwarzchild S. ManabeJ. Fourier S. Arrhenius

Images : wikipedia

1827 1859 1896 1906 1967

Lauren Rose
Résumé chronologique
�



Concepts importants

• Modèles 0D de climat à l’équilibre  

• Bilan d’énergie d’une planète et température d’émission

• Modèle à une couche d’atmosphère semi-opaque, principe de l’effet de serre


• Modèle 1D de climat à l’équilibre 

• Equations du transfert radiatif, explication de la stratosphère quasi-isotherme 

• Ajustement convectif explication de la structure de la troposphère


• Augmentation de la hauteur d’émission moyenne avec une augmentation de C02




A venir 
• Sensibilité climatique et forçage radiatif


• Importance des rétroactions.

• Vapeur d’eau 

• Nuages

• Glace-albedo

• Dissolution du carbone


• Dynamique hors équilibre, échelles de temps 

• Role de l’océan 

• Cycle du Carbone


• Ces états d’équilibre sont-ils uniques / stables? 


• Importance de la dynamique horizontale ? 

• Modèles 2D, 3D, 4D,

Prochain cours 

Cours de Corentin Herbert



 Bilan d’énergie de l’atmosphère

Le système terre-mer absorbe 492W : gain de 150W par rapport  aux flux 
entrant en haut de l’atmosphère  

Vallis 2011, d’après Kiehl&Trenberth 1997

Lauren Rose
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