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Résumés

Cette theése étudie une large gamme de processus liés au cycle de ’eau. La sensibilité
du cycle hydrologique global 4 la représentation de ’hydrologie du sol est analysée a
I’aide d’un Modéle de Circulation Générale (MCG). Trois directions sont explorées :
Pinfluence d’un terme de drainage, celle de la capacité en eau du sol, et celle de la
variabilité sous-maille de 1’hydrologie continentale, & travers une paramétrisation
distribuée du ruissellement. La sensibilité de la branche atmosphérique du cycle
hydrologique dépend de I'amplitude et du signe des variations d’évaporation conti-
nentale moyennes induites par les paramétrisations étudiées. Elle dépend aussi de
la distribution spatiale et temporelle de ces variations. Cette distribution est par-
ticulierement sensible a4 ’hydrologie du sol dans les tropiques, ou1 elle entraine des
modifications importantes de la circulation de Hadley-Walker et de la mousson in-
dienne associée. Les paramétrisations de I’hydrologie du sol n’ont cependant qu’une
influence trés faible sur la convergence d’humidité moyenne sur les continents, en
regard de la surestimation systématique de cette grandeur dans le MCG. La seconde
partie de cette thése présente le développement d’un Modele de Transport Latéral
de ’eau dans les grands bassins versants, le MTL, et son application pour simuler
le débit de 14 grands fleuves, a partir de 1’écoulement total journalier simulé par
un MCG. Le MTL permet de reproduire de maniéere satisfaisante le retard entre
le maximum de ’écoulement total sur un bassin et le maximum du débit a ’aval
du bassin, si I’on tient compte des différences entre les précipitations simulées et
observées, et des simplifications de 1’hydrologie du sol dans le MCG.

This thesis studies a wide spectrum of hydrological processes. The sensitivity of the global water
cycle to soil hydrology is analysed with a General Circulation Model (MCG). Three directions
are explored : the influence of a drainage term, of the soil water-holding capacity, and of the
subgrid scale variability of continental hydrology, through a distributed parameterization of ru-
noff. The sensitivity of the water cycle depends on both the amplitude and the sign of the mean
variations of continental evaporation induced by the studied parameterizations. It also depends
on the spatial and time distribution of these variations. This distribution is especially sensitive
to soil hydrology in the tropics, and induces important changes of the Hadley- Walker circulation
and the associated indian monsoon circulation. Nevertheless, the different parameterizations of
soil hydrology have a very weak impact on mean moisture convergence over land, in regard to the
systematic overestimation of the latter in the GCM. The second part of this thesis presents the
development of a Model of Lateral Transport (MLT) of water within large catchments, and its
application to simulate the discharge of 14 large rivers, under the forcing of daily outflow simu-
lated by a GCM. In regard to the differences between observed and simulated precipitation and
to the simplifications of soil hydrology in the GCM, the MLT allows a satisfying representation
of the lag time between the mazimum of mean outflow over a catchment and the mazimum of
river discharge close to the mouth.
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Introduction

L’eau : cette molécule fait la particularité de notre planéte puisqu’elle a permis la vie. Il
suffit pour s’en convaincre de se rappeler que I'eau est le composant trés majoritaire de tout
organisme vivant : elle représente 70 % de la masse de 'Homme, et jusqu’a 97 % de celle de
certains organismes marins, comme la Méduse par exemple.

Mais I'eau est également au centre des processus énergétiques du vivant. L’unique source
d’énergie de nombreux organismes, dits hétérotrophes, est la dégradation, en présence d’oxygene,
des molécules organiques apportées par I'alimentation : c’est la respiration. Ces molécules orga-
niques sont quant & elles synthétisées par d’autres organismes vivants, dits autotrophes, grace a
Iénergie contenue dans le rayonnement solaire. Dans le cas du glucose (CgH120g), sa principale
voie de synthese est la photosynthese, dont ’équation bilan est couplée a celle de la respiration :

6 CO2 + 6 HoO + AE = CsH 1206 + 6 02

La photosyntheése permet donc de synthétiser des molécules organiques (ici du glucose) &
partir de carbone minéral (CO3), grace a de 'eau et de I'énergie solaire (A€ = 2870 kJ par mole
de glucose). Au contraire, en présence d’oxygeéne, la respiration libére la quantité d’énergie AE
pour le métabolisme cellulaire.

Le role de ’eau dans les processus énergétiques du vivant va plus loin que sa participation
a la synthese des molécules organiques dégradées pendant la respiration. En effet, ’atmosphere
primordiale était dépourvue d’oxygene, et c’est l'activité photosynthétique des premiers orga-
nismes unicellulaires qui a enrichi atmosphere en Oy, permettant le développement des pre-
miers hétérotrophes. Cet enrichissement en Oy a également permis la synthese de ’ozone stra-
tosphérique, qui, en filtrant le rayonnement ultraviolet mutagene, a permis la colonisation du
milieu aérien par les organismes vivants. Enfin, sans I'effet de serre associé en grande part &
la vapeur d’eau atmosphérique, la température moyenne de la surface de la Terre avoisinerait
-20°C, au lieu des plus propices +15°C actuels.

L’eau exerce également un roéle primordial pour maintenir la stabilité du milieu intérieur
des organismes vivants. Par exemple, les mouvements d’eau liés au phénomene de ’osmose sont
a la base du maintien de ’équilibre des concentrations dans I'organisme. Les fortes valeurs de la
capacité thermique et de la chaleur latente de vaporisation de I’eau sont par ailleurs essentielles
pour prévenir de fortes élévations de température, qui perturberaient les réactions métaboliques
et la stabilité des constituants biochimiques de I'organisme.

L’importance de 'eau a tous les niveaux de la vie explique qu’elle soit un facteur tres
limitant vis-a-vis de l'extension des communautés vivantes. La disponibilité en eau & la sur-
face du globe conditionne donc fortement la distribution géographique de ces communautés (ou



6 Introduction

biogéographie). L’eau n’est évidemment un facteur déterminant de la biogéographie que sur les
continents, ou sa disponibilité est profondément dépendante du climat. Celui-ci définit en effet
directement le régime pluviométrique, et donc I’'apport d’eau a la surface. Le climat est également
un déterminant majeur de la pédogenese, et donc des propriétés des sols, qui influencent forte-
ment le partage des pluies entre infiltration dans le sol (ol 'eau est disponible pour les plantes et
leur transpiration) et ruissellement dans les riviéres (qui constituent une source d’eau de boisson
pour les organismes animaux terrestres, et un milieu de vie pour les organismes aquatiques).

Les derniéres décennies ont soulevé la question de 'influence réciproque de 1’hydrologie
de surface sur le climat, qui fut notamment étudiée grace aux modeles de circulation générale
(MCG). Ainsi, Shukla et Mintz (1982) ont montré, quoique dans des conditions extrémes et
non réalistes, 'importance de 1’évaporation continentale sur les précipitations et la circulation
générale de l'atmosphere. Cette sensibilité du climat & I’humidité du sol et & 1’évaporation
continentale a été largement démontrée, et différentes études sur ce sujet sont récapitulées par
Mintz (1984) et plus récemment par Garratt (1993).

La sensibilité du climat simulé & ’hydrologie continentale a motivé le développement de
modeles réalistes de 'hydrologie de surface. Dans les années 80, ces efforts ont beaucoup porté
sur la modélisation explicite des différentes résistances a I’évapotranspiration (Deardorff, 1978;
Dickinson, 1984; Sellers et al., 1986; Ducoudré et al., 1993). Ces résistances dépendent de la
végétation et de la disponibilité en eau dans le sol. Parallelement, des modeles de plus en plus
élaborés de ’hydrologie du sol ont été développés, puisque celle-ci conditionne le stress hydrique.
Deux directions principales ont été explorées : d’une part, on a cherché & tenir compte de la
répartition verticale de I'’eau dans le sol, grace a des modeles de sol & plusieurs couches, incluant
des processus de diffusion et de drainage (Abramopoulos et al., 1988; Dickinson, 1984; Sellers
et al., 1986); d’autre part, on a cherché & comprendre les effets de 1'hétérogénéité A petite
échelle des pluies et des propriétés du sol sur U'infiltration et le ruissellement (Warrilow et al.,
1986; Entekhabi and Eagleson, 1989), et & représenter cette hétérogénéité au sein des mailles de
MCG (Diimenil and Todini, 1992; Johnson et al., 1993; Stamm et al., 1994).

Dans le modele de circulation générale du Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD),
les différents processus hydrologiques ayant lieu a la surface des continents sont décrits par le
modele SECHIBA (Ducoudré et al., 1993). Ce modele, qui est axé sur la représentation des
processus évaporatifs, en particulier au niveau du couvert végétal, est assez sommaire du point
du vue de I'hydrologie du sol. Celle-ci est en effet basée sur un modele de sol & deux couches qui
ne consideére ni le drainage, ni la variabilité & petite échelle des processus hydrologiques.

Le modeéle SECHIBA est décrit dans le chapitre 1, 4 la suite d’'une présentation du
cycle de I'eau et de ses interactions avec le climat et la circulation générale de ’atmosphere.
Les chapitres 2 et 3 sont consacrés & 1’étude de la sensibilité du cycle hydrologique simulé
par le MCG du LMD a trois modifications de I’hydrologie du sol. L’introduction d’un terme de
drainage, et I'augmentation de la capacité de stockage de ’eau dans le sol, sont examinées dans
le chapitre 2. Ces deux éléments ont en commun de modifier la distribution verticale de 'eau
dans le sol. Le chapitre 3 introduit au contraire une distribution horizontale de 1’eau dans le sol,
a travers I’hétérogénéité spatiale, au sein des mailles, de la capacité de stockage en eau. Ces deux

chapitres prétent une attention particuliére aux relations entre les modifications ainsi induites



de I’évaporation continentale, et les modifications du cycle hydrologique global. Les chapitres 2
et 3 étudient les effets sur le cycle hydrologique de chaque paramétrisation, indépendamment
des autres. Le chapitre 4 complete I’étude de sensibilité par une étude des interactions, au sein
du sol, entre les différents éléments de I’hydrologie du sol. Enfin, le chapitre 5 conclut 1’étude
de sensibilité en examinant I'impact des différentes paramétrisations sur le réalisme du cycle
hydrologique simulé par le MCG du LMD.

Cette premiere partie montre les interactions entre le cycle hydrologique et le climat. En
particulier, c’est la circulation générale de 'atmosphére qui permet le transport d’eau depuis
les océans vers les continents, ce qui constitue la branche atmosphérique du cycle hydrologique.
Mais pour que cycle il y ait, il faut un retour de I’eau des continents vers les océans. Ce transport,
qui définit la branche continentale du cycle hydrologique, est assuré par les fleuves et rivieres,
et n’est encore que rarement pris en compte dans les MCG. Pour obtenir un modele de climat
complet, dans lequel 'atmosphére et les océans interagissent, il est cependant nécessaire de
fermer le cycle hydrologique global. Le chapitre 6 présente le développement d'un modele de
transport latéral de 'eau dans les rivieres, et les résultats de son application pour simuler le
débit de 14 grands fleuves.
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Chapitre 1

Le cycle de ’eau : présentation
générale

Le but de ce chapitre n’est pas de fournir une description exhaustive du cycle de ’eau, mais
d’introduire les éléments qui seront étudiés dans la suite de cette thése. Aprés une présentation
globale du cycle hydrologique, nous nous intéresserons & sa branche atmosphérique, et & ses
interactions avec le cycle énergétique et la circulation générale de I’atmosphére. Nous nous
attacherons ensuite & la présentation des processus hydrologiques ayant lieu & la surface des
continents, avec un accent tout particulier sur leur représentation dans le MCG du LMD par le
modele hydrologique de surface SECHIBA (Ducoudré et al., 1993).

1.1 Le cycle hydrologique global

Si I'on accepte le principe de conservation de 'eau dans I’ensemble des enveloppes ter-
restres, tout transport de ’eau dans ce systéme participe a un cycle. La complexité du cycle de
I’eau résulte de la variété des milieux impliqués, que 'on peut subdiviser, selon Peixoto et Oort
(1992), en hydrospheére, cryosphere, atmosphere, biosphére et lithosphere. Le tableau 1.1 donne
une estimation des volumes d’eau contenus dans chacune de ces spheres.

De multiples transports d’eau, sous ses trois formes solide, liquide et vapeur, participent
au cycle de I'eau : de la vapeur d’eau est transférée depuis la surface du globe vers I’atmosphere,
grace a l’évaporation de I’eau des océans, des lacs, des rivieres, du sol, etc., grace & la transpiration
des plantes (et des animaux), et grace a la sublimation de la glace et de la neige; I'eau est
transportée dans ’atmosphere soit sous forme vapeur, soit sous forme liquide ou solide au sein
des nuages; de l'eau est transférée de I'atmosphére vers la Terre par précipitation de 'eau
liquide ou solide des nuages, ou par condensation directe de la vapeur d’eau atmosphérique sur
les surfaces terrestres; ’eau apportée par I'atmospheére est soit réévaporée, soit transportée, a
travers les rivieres et les aquiferes, jusqu’aux océans ; et le cycle recommence. Notons ici que ce
sont les changements de phase qui permettent la distillation de ’eau de mer en eau douce.

La résultante des différents transports définit le cycle hydrologique global, schématisé par
la figure 1.1. Les flux évaporatifs sont plus de deux fois supérieurs depuis les océans que depuis
les continents, car I'eau des océans s’évapore au taux potentiel contrairement & la majorité de
I’eau disponible sur les continents. Si la précipitation océanique est supérieure a la précipitation
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TAB. 1.1 — Estimation du volume d’eau sur la Terre, sous ses trois formes solide, liquide et
vapeur. D’aprés de Marsily (1995).

Stock % Temps de

(km?) du total résidence
Océans 1 350 000 000 | 97.410 2500 ans
Glaciers et calottes de glace 27 500 000 1.984 1600 & 9700 ans
Eaux souterraines 8 200 000 0.592 1400 ans
Mers intérieures 105 000 0.00758 inconnu
Lacs d’eau douce 100 000 0.00722 17 ans
Humidité des sol 70 000 0.00505 1 an
Atmosphere 13 000 0.00094 8 jours
Rivieres 1700 0.00012 16 jours
Organismes vivants 1100 0.00008 | quelques heures
TOTAL 1 395 990 800 | 100.

continentale, il faut noter que sur les océans I’évaporation est supérieure & la précipitation,
contrairement aux continents. Ceci est associé & une importante advection de vapeur d’eau
dans I'atmosphére, qui présente un bilan positif depuis les océans vers les continents, et qui
est équilibrée par le transport d’'un volume équivalent d’eau liquide depuis les continents vers
les océans. Malgré les relatives incertitudes sur les volumes d’eau échangés, qui seront discutées
dans le chapitre 5, on peut définir le cycle hydrologique global par deux branches horizontales, la
branche atmosphérique et la branche continentale, associées a des transports opposés, et couplées
par deux branches verticales, au sein desquelles les échanges d’eau sont réalisés par changement
de phase.

Le cycle hydrologique ainsi décrit est extrémement schématique. En particulier, cette des-
cription du cycle hydrologique global ignore les transferts d’eau au sein de chaque réservoir ; qui
sont pourtant tres importants pour le climat. Nous ne discuterons pas, ni dans ce chapitre, ni
ailleurs dans cette these, des transferts d’eau dans 'océan. Ces transports, ou courants, ne sont
en effet pas considérés dans le MCG du LMD qui est un MCG atmosphérique. Ceci ne doit pas
faire oublier que ce transport est fondamental pour le systéme climatique, car il est associé a des
flux d’énergie importants. Un exemple frappant de 'importance de I'océan pour le climat est
fourni par le couplage entre oscillations atmosphériques et océaniques dans le Pacifique, réunies
sous le nom de El Nifio Southern Oscillation ENSO (Harzallah and Sadourny, 1995; Vintzileos,
1996).
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EO' PO

Volumes échangés Flux Surface
(10'2 m3/an) (mm/an) | (10 km?)

Océans Po 387 1066 363
Eo 427 1176
Eo-Po 40 110

Continents Peo 111 746 149
Ec 71 480
Y=P¢-E¢ 40 266

Fic. 1.1 — Schématisation du cycle hydrologique global. Le tableau indique les volumes d’eau
échangés entre les différents compartiments, d’aprés Baumgartner et Reichel (1975).
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F1G. 1.2 — Schématisation du bilan radiatif de 'atmosphére. Simplifié d’apres Schneider (1992).
Les valeurs sont données en pourcentage du rayonnement solaire incident au sommet de I’at-
mosphére (environ 340 W.m~2).

1.2 La branche atmosphérique du cycle de 1’eau

1.2.1 Couplage avec le cycle énergétique

Tous les aspects du climat de la Terre (précipitations, températures, vents, nuages...)
résultent de transferts et de transformations d’énergie a I'intérieur du systéme terre-atmospheére-
océan. Le rayonnement solaire est la source d’énergie de tous les processus dynamiques et ther-
modynamiques dans ce systéme mais le rayonnement solaire est davantage absorbé dans les
tropiques que dans les extratropiques, du fait de la sphéricité de la Terre. Il en résulte un
excédent d’énergie aux basses latitudes et un déficit aux hautes latitudes. La conservation de
I’énergie dans le systéme contraint la circulation des fluides terrestres (atmosphere et océans),
qui est le vecteur du transport méridien d’énergie. L’énergie totale du systeme est la somme des
énergies cinétiques, interne, potentielle et latente. C’est ce dernier terme qui couple la circulation
générale de 'atmosphere et le cycle hydrologique.

Le role énergétique de I'eau dépend aussi de son importance dans les processus radiatifs (fi-
gure 1.2). Le rayonnement solaire incident au sommet de I'atmosphére vaut environ 340 W.m 2.
Un quart de cette énergie est réfléchi au niveau de I’atmosphere, essentiellement par les nuages ;
un quart supplémentaire est absorbé par 'atmosphére, et la vapeur d’eau contribue & cette ab-
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sorption. Le rayonnement solaire incident & la surface de la Terre est réfléchi dans une proportion
qui définit I'albédo terrestre. Cet albédo est différent pour la neige, I'eau, la végétation, le sol sec
et le sol humide, ce qui constitue encore un couplage entre le cycle de I’eau et le climat (Charney,
1975; Charney et al., 1977). Finalement, 45% du rayonnement solaire incident au sommet de
I’atmosphere est absorbé par la surface. La température de la surface étant équilibrée dans le
long terme, cette énergie est restituée a 'atmosphere. Elle est pour une part réémise sous forme
de rayonnement infrarouge, en fonction de sa température, selon la loi de Stephan-Boltzmann.
Le rayonnement infrarouge net vers atmosphere représente 16% du rayonnement solaire inci-
dent au sommet de I'atmosphére. Ce pourcentage résulte en fait de 1’équilibre entre une émission
importante de rayonnement infrarouge par la surface (104% du rayonnement solaire au sommet
de latmospheére), et 'absorption-réémission d’une grande partie de ce rayonnement infrarouge
vers la surface, par les gaz a effet de serre, dont le principal est la vapeur d’eau.

L’énergie solaire absorbée par la Terre est également restituée sous forme de flux turbulents
a travers la couche limite de surface : flux de chaleur latente et sensible. Le flux de chaleur sensible
dépend du gradient de température entre la surface et 'atmosphere, et le flux de chaleur latente
est associé a I'évaporation de I’eau depuis la surface, qui dépend du gradient d’humidité entre la
surface et 'atmosphere (section 1.3.2.2). Le flux de chaleur latente permet d’évacuer la moitié
de Iénergie reque par la surface terrestre, et I’énergie latente correspondante (LE) représente
en moyenne sur le globe un tiers de 1'énergie disponible dans 'atmosphére. Ceci confirme I'im-
portance du couplage entre le cycle de I'eau et le cycle énergétique de I’atmosphere. Cependant,
I'importance respective des deux flux turbulents est tres variable, et dépend fortement des condi-
tions climatiques et des caractéristiques de la surface (océan/continent ; végétation/sol nu; etc.).
Du point de vue d’un modele de circulation générale atmosphérique, c’est la partition entre ces
deux flux turbulents qui fait I'intérét principal des modeles d’hydrologie de surface.

Enfin, le bilan radiatif du systéme Terre-atmospheére ne serait pas équilibré sans la réémission
par 'atmosphere sous forme de rayonnement infrarouge de la quantité d’énergie recue par le
systeme sous forme de rayonnement solaire.

1.2.2 Distribution de ’eau dans ’atmosphere

Trois variables sont couramment utilisées pour quantifier la vapeur d’eau dans I’atmosphere.
La premiere est la pression partielle de vapeur d’eau, p, qui est limitée par la pression de vapeur
saturante. La pression de vapeur saturante d’un gaz dépend de la température, selon la loi de

Clausius-Clapeyron

dpsat L
= 1.1
dT T(ay, — ) (11)

ol psqr désigne la pression de vapeur saturante, T la température, ot L est la chaleur latente

de vaporisation, et «, et a; sont les volumes spécifiques des phases vapeur et liquide. Dans
les applications météorologiques, a, > «;, les gaz sont supposés parfaits, et 'on néglige les
variations de L en fonction de la température (Peixoto and Oort, 1992). Alors,

L
Doat = Aexp <—0.622m> (1.2)

ol R, est la constante des gaz parfaits pour air sec, et A est une constante de proportionnalité.
Cette relation indique que la pression de vapeur saturante, c’est-a-dire la quantité maximale de
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vapeur que peut contenir l'air, augmente exponentiellement avec la température.

La vapeur d’eau dans l'air est également quantifiée par ’humidité spécifique ¢ :
My _ Pu
Mair Pair

q= (1.3)

oll m,, et mg;, désignent la masse de la vapeur d’eau et de I'air dans un volume donné, et p, et
Pair Sont les densités correspondantes. En négligeant la masse de 1’eau liquide dans T'air,

Do
Pair

q ~ 0.622

(1.4)

ol pg;r est la pression atmosphérique. L’humidité relative U indique la proportion de vapeur

d’eau dans l'air, par rapport & la quantité maximale qu’il peut contenir :
q _ P

qsat DPsat

U= (1.5)
ol (54t est ’humidité spécifique de lair & saturation, étant données la température et la pression.

Enfin, il est courant en météorologie de définir I'eau précipitable W, comme la masse de
vapeur d’eau intégrée verticalement sur une colonne unitaire d’air :

Zmazx Zmazx
Wp = / ppdz = / Pairqdz (1'6)
20 z

0

ol 2y et zpmqr désignent la cote de la surface et du sommet de I’atmosphere respectivement.

La figure 1.3 montre la distribution de ’humidité spécifique ¢ en fonction de la latitude
et l'altitude. Cette distribution ressemble a celle de la température (figure 1.3), ce qui résulte
de la relation 1.2. Ainsi les valeurs maximales d’humidité spécifique, autour de 20 g/kg, sont
localisées & 1’équateur, a la surface, et I’humidité spécifique décroit vers les poles et vers le
sommet de 'atmosphére, suivant en cela les gradients méridiens et verticaux de température.
On peut considérer que la quasi-totalité de la vapeur d’eau est contenue dans la troposphere,
dont la limite, la tropopause, est révélée sur la figure 1.3 par 'inversion du profil de température
aux alentours de 100 mb dans les tropiques. Mais la vapeur est surtout localisée dans les basses
couches : 90% sont en dessous de 500 mb, et 50% sont concentrés en dessous de 850 mb.

La distribution de 'eau dans 'atmosphére est en fait tres variable, tant dans le temps que
dans 'espace. Dans les déserts subtropicaux par exemple, 'humidité de 'atmosphére est bien
plus faible que ne le suggere la moyenne zonale présentée en figure 1.3. L’humidité de l'air résulte
de I’équilibre entre les changements de phase et la résultante des transports d’eau. Intégrée sur
une colonne unitaire d’air, ’équation de conservation de la masse d’eau donne :

ow, oW,

ot ot

Dans cette équation, W), est I'’eau précipitable dans la colonne (équation 1.6), W, est 'intégrale

—E—-P—divQ — divQ, (1.7)

verticale de 'eau liquide et solide, F et P sont les flux de vapeur d’eau, respectivement évaporée
a la base de la colonne, et précipitée; enfin, div Q) et div Q. sont les résultantes du transport
latéral de ’eau, vapeur et condensée respectivement, a travers les limites verticales de la colonne :

= Zmazx Zmazx
Q =/ myUdz =/ PairqUdz (1.8)
Z Zi

0 0
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FiG. 1.3 - Distribution en latitude et altitude de I'humidité spécifique ¢ (g.kg™') et de la

température T' (C) : moyennes annuelles, d’apreés les données de Oort (1983).
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Altitude

Température

FiGc. 1.4 — Conditions de stabilité et d’instabilité pour une masse d’air sec.

. Zmazx
Q.= / modz (1.9)

20

ou ¥ est la vitesse horizontale du vent, et m. est la masse d’eau liquide ou solide dans I'at-
mosphere. Dans la grande majorité des applications météorologiques, on peut négliger W, /0t
devant 0W),/0t, et Cjc devant Q De plus, si 'on excepte les cas d’orages tres intenses, et les
courtes échelles de temps, le taux de variation de '’eau précipitable 0W,, /0t est tres faible en com-
paraison de P, F et div Q (Peixoto and Oort, 1992). En conséquence, dans le cas de moyennes
& des échelles de temps supérieures ou égales & un mois, on peut simplifier I’équation 1.7 sous la
forme

E-P~divQ (1.10)

oi X désigne la moyenne temporelle de la grandeur X. Par conséquent, sur des périodes de
temps suffisamment longues, il y a divergence de vapeur d’eau dans les régions ou ’évaporation
est supérieure & la précipitation, et au contraire convergence d’humidité dans les régions ou
la précipitation est supérieure a I'évaporation. Pour cette raison, nous appellerons convergence
d’humidité la différence P — F, quand nous I'étudierons en moyenne. La convergence d’humidité
constitue un terme de couplage important entre le cycle de ’eau et la circulation de ’atmospheére.

1.2.3 Condensation et mouvements convectifs

La vapeur d’eau atmosphérique se condense quand sa pression partielle dépasse la pression
de la vapeur saturante. La condensation dans ’atmosphere nécessite également la présence de
fines particules, les “noyaux de condensation” (Triplet et Roche, 1971), mais nous ne discuterons
pas cet aspect. Différents mécanismes entrainent la condensation selon que I'atmosphére est
stable ou instable.

Les mouvements turbulents de I'atmospheére entrainent constamment de faibles mouve-
ments verticaux des particules d’air. Si la poussée d’Archimede exercée sur une particule & sa
nouvelle altitude est inférieure a son poids, alors 'air est stable car la particule est ramenée
vers son altitude initiale. Dans le cas contraire, le mouvement de la particule tend & 1’écarter

de sa position initiale, et I'air est dit instable. Considérons une particule d’air sec, animée d’un
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mouvement vertical suffisamment rapide pour qu’on puisse négliger les échanges de chaleur avec
le milieu extérieur (vitesse verticale > 10 cm.s~!). Le mouvement vertical de la particule est
alors associé a une transformation adiabatique. Le gradient adiabatique sec I'y est défini comme
le taux de variation de la température en fonction de 'altitude qui permet ’équilibre du poids
de la particule et de la poussée d’Archimede qu’elle subit. Sous 'approximation hydrostatique
et 'approximation des gaz parfaits, et en négligeant ’énergie cinétique des particules, on trouve
dI' g

— 2~ —9.8°C.km™" (1.11)

I, =— =
d dz Cp

ou ¢, est la capacité calorifique de I'air. La comparaison du gradient thermique vertical d’une
masse d’air avec I'y permet de définir si elle est stable ou instable (figure 1.4) :

— sidT/dz > T'y, une légére ascendance adiabatique entraine une température de la particule
inférieure & la température du milieu extérieur & la nouvelle altitude, si bien que 'air est
stable,

— si dT'/dz < Ty, c’est le contraire et l'air est instable.

Si l'air, au lieu d’étre sec, est saturé en vapeur, alors les mouvements verticaux d’une
particule d’air ne correspondent plus & une transformation adiabatique. En effet, la vapeur
d’eau contenue dans une particule subissant une ascendance condense du fait de la diminution
de la température, ce qui libere de la chaleur. Inversement, si la particule descend, I’échauffement
résultant de sa compression provoque une évaporation de I’eau condensée, donc une absorption
de chaleur. Par conséquent, si I'air est saturé, le taux de variation verticale de la température qui
permet d’équilibrer la poussée d’Archiméde et le poids d’une particule animée d’un mouvement
vertical, I'y, est supérieur & I'y. Il dépend de la pression et de la température, et vaut environ
-6°C.km~"! dans la moyenne troposphere. En conséquence, I’air saturé est plus facilement instable
que l'air sec. Enfin, si I'on considere de I'air humide mais non saturé, il faut distinguer trois cas :

— 81 dT'/dz < T's, alors I'air est instable,
— 81 dT'/dz > 'y, alors lair est stable,

- si [y < dT/dz < Ty, Vair est dit conditionnellement instable. En effet, tant que I'air n’est
pas saturé, il se comporte comme de 'air sec et est donc stable. Mais si jamais la saturation
est atteinte, alors I'air devient instable.

L’air n’étant jamais complétement sec, la condensation est souvent associée aux instabi-
lités. On regroupe les précipitations associées sous le nom de précipitations convectives. Si lair
est instable de maniére absolue (dT'/dz < T'y), il y a condensation. C’est le cas des orages d’été
par exemple, ou 'instabilité absolue résulte d’un échauffement important de la surface. Si l'air est
conditionnellement instable, il faut en général une ascendance de la masse d’air pour déclencher
instabilité et condensation. C’est le cas au niveau des reliefs et des fronts dépressionnaires. Dans
les tropiques, les instabilités ne peuvent pas étre déclenchées au dessus de 850 mb (Holton, 1972).
La convection tropicale implique donc une ascendance dans les basses couches de ’atmosphere,
associée par continuité & une convergence des masses d’air dans les basses couches.
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Si Pair est stable (de maniére absolue ou non), la condensation est possible si la masse
d’air est refroidie, par advection sur des surfaces froides ou par refroidissement radiatif. La
condensation d’une masse d’air stable peut également étre permise par mélange avec une masse
d’air plus humide ou par baisse de la pression.

1.2.4 Couplage avec la circulation générale

Le couplage entre le cycle de I’eau et la circulation générale de 'atmosphere a déja été mis
en évidence au cours de ce chapitre. La convergence d’humidité est un exemple de ce couplage.
La nécessité fréquente de mouvements, tout autant verticaux qu’horizontaux, pour déclencher
la précipitation en est un autre. Le but de cette section est de mettre en évidence les ca-
ractéristiques spatiales de ce couplage. La figure 1.5 présente les moyennes zonales' annuelles
de la précipitation, de 1’évaporation et de la convergence d’humidité P — E sur le globe, se-
lon différentes sources. Toutes ces valeurs correspondent & des moyennes sur au moins une
dizaine d’années, que I’on nomme usuellement climatologies. Les différences entre ces climatolo-
gies traduisent une relative incertitude des mesures et de leur analyse, qui sera discutée dans le
chapitre 5.

Les trois courbes de la figure 1.5 résument les caractéristiques hydrologiques des grandes
zones méridiennes. L’évaporation augmente des poles vers I'équateur, suivant en cela la température.
Cette corrélation dépend de la relation entre la pression de vapeur saturante et la température,
comme nous le verrons plus loin.

Les précipitations sont tres faibles au niveau des hautes latitudes, car treés peu de vapeur
d’eau est disponible pour la condensation, du fait des faibles températures (figure 1.3). Aux
moyennes latitudes, les précipitations sont de 'ordre de 2 mm/j, soit environ 700 mm/an. Ces
précipitations sont liées aux fronts dépressionnaires. Une importante composante locale s’ajoute
en été, quand des instabilités convectives sont déclenchées par 1’échauffement du sol.

Les précipitations maximales ont lieu & ’équateur, ot elles sont associées & un maximum de
convergence d’humidité. Les subtropiques sont au contraires caractérisées par des précipitations
relativement faibles, et surtout par une divergence d’humidité. Ces caractéristiques hydrologiques
refletent la dynamique tropicale, dont la composante méridienne majeure est la circulation en
cellules de Hadley. Ces cellules, qui conditionnent I’équilibre énergétique entre les basses lati-
tudes (excédentaires en énergie) et les hautes latitudes (déficitaires), sont caractérisées par une
convergence d’air et d’humidité dans les basses couches au niveau de ’équateur, associée a une
ascendance et une convection tres intenses, et & une divergence d’air dans la haute tropospheére ;
les cellules de Hadley sont fermées par une forte subsidence dans les subtropiques, qui explique
la divergence depuis ces régions. Les ascendances convectives permettent la transformation de
Iénergie latente et de 'enthalpie (associée au flux de chaleur sensible) en énergie potentielle, qui
est exportée vers les régions déficitaires grace a la divergence des hautes couches (Sadourny,
1993). La convergence dans les basses couches joue un trés grand role dans la circulation
méridienne de Hadley, & deux titres : la convergence d’air est associée & l’ascendance dans
les basses couches au niveau de I’équateur, et la convergence d’humidité (et d’enthalpie) per-

'On appelle moyennes zonales des moyennes réalisées dans la direction zonale, sur I’ensemble des points de
méme latitude.
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Fia. 1.5 — Moyennes zonales annuelles (mm/j) de I’évaporation, de la précipitation et de la
convergence d’humidité, selon les climatologies de Baumgartner et Reichel (1975), de Sellers
(1965), de Jaeger (1976,1983) et selon les estimations de Peixoto et Oort (1983).
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Fi1c. 1.7 — Représentation schématique de la circulation de Walker dans le plan équatorial.
D’apres Sadourny (1993).

met 'entretien des instabilités convectives, qui renforcent ’ascendance vers le sommet de la
tropospheére. La convection pénétrante produit des systémes de cumulo-nimbus qui traversent
toute atmospheére, et qui localisent la Zone de Convergence Inter-Tropicale (ZCIT).

La figure 1.6 permet de préciser les caractéristiques zonales et saisonniéres des précipitations.
En particulier, elle montre dans les tropiques l'oscillation saisonniere de la ZCIT. En effet, les
zones les plus excédentaires en énergie sont, du fait de I'inclinaison de ’axe de rotation de la
Terre, localisées au sud de I’équateur en janvier, et au nord de I’équateur en juillet. Les tres
fortes pluies en Inde et en Asie du Sud-Est en juillet correspondent & la mousson indienne.

Les cartes de précipitation en janvier et juillet montrent également un morcellement de la
ZCIT dans la direction zonale. Les maxima les plus intenses sont localisés sur les continents, qui
sont plus chauds et donc plus excédentaires en énergie que les océans aux mémes latitudes. A la
circulation méridienne de Hadley se surimpose donc une circulation zonale, également en cellules,
dite circulation de Walker (figure 1.7). Cette circulation contribue beaucoup dans les tropiques
a l'advection de vapeur d’eau atmosphérique depuis les océans vers les continents (figure 1.1).

1.3 La branche continentale du cycle de ’eau

1.3.1 Présentation des processus impliqués

La figure 1.8 récapitule les différents processus hydrologiques ayant lieu a la surface des
continents. La source d’eau de tous ces processus est la condensation de la vapeur d’eau at-
mosphérique, sous forme de pluie, rosée, brouillard, neige, etc. A I'exception de 1’eau interceptée
par le feuillage et réévaporée, les précipitations arrivent au sol. On peut grossierement définir le
sol comme la zone superficielle de la lithosphere qui subit I'influence des organismes vivants, no-
tamment des plantes. En effet, une des principales différences entre le sol et la zone d’altération
sous-jacente est la forte proportion de composés organiques. Au niveau du sol, 'eau peut soit
s’infiltrer soit ruisseler. L’eau qui ruisselle rejoint les cours d’eau si elle ne s’infiltre pas le long
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ee-> P précipitation

—~—~=> Esol évaporation du sol nu
Ty transpiration
E; évaporation de I'eau interceptée

........ > |so infiltration

—= R ruissellement
D  drainage

Zone
d’altération
Aquifere
+ + + + + + + + + +
+ + + + + + +
+ n + + Substratum rocheux 4 + + +

F1a. 1.8 — Schématisation des différents processus hydrologiques & la surface des continents.



1.3. La branche continentale du cycle de l'eau 23

de son parcours. L’infiltration augmente le stock d’eau du sol, qui alimente de nombreux flux
hydriques :

— T’évaporation du sol nu, et la transpiration des végétaux,

— des drainages vers les zones saturées (nappes aquiferes ou riviéres) : nous désignons ici par
drainage tout flux d’eau liquide dans le sol ou la zone d’altération sous-jacente, dont la
composante verticale est dirigée vers le bas. La résultante de ces flux sur I’ensemble du sol
et de la zone d’altération alimente les nappes aquiferes.

Outre les flux représentés sur la figure 1.8, il existe également des flux d’eau liquide entre rivieres
et aquiferes, ainsi que des flux ascendants, ou remontées capillaires, entre les aquiferes et la zone
non saturée (zone d’altération et sol). Enfin, les surfaces d’eau libre & la surface des continents
(cours d’eau, lacs, mares, flaques) contribuent & 1’évaporation totale.

1.3.2 Représentation dans les MCG
1.3.2.1 Equation bilan

Du strict point de vue d’un modele de circulation générale de I’atmospheére, les processus
hydrologiques ayant lieu & la surface des continents n’ont d’autre intérét que de déterminer
les conditions aux limites d’humidité pour I’atmosphere, c’est-a-dire les flux évaporatifs. Un
premier probléme qui se pose aux modélisateurs est la représentation des processus associés aux
aquiferes, dont la distribution géographique est mal connue. Etant donné le temps de résidence
important de I'’eau dans ce compartiment (estimé & 1400 ans en moyenne, tableau 1.1), il n’est
pas représenté dans les MCG, de méme que la zone d’altération et les cours d’eau.

Finalement, les seuls processus hydrologiques de surface considérés dans les MCG sont les
processus associés au sol et & la végétation. L’évolution de la quantité d’eau stockée dans le sol
traduit la conservation de cette quantité :

oW
S =P~ loss =By =T, ~R-D+M - F (1.12)

avec a1
Tipss :P_Tf = a"‘Ei (1.13)

Les symboles de ces équations bilans sont définis comme suit :

— W : la quantité d’eau stockée dans le sol,
— P : les précipitations totales,

— 1055 ¢ perte par interception,

— F,, : Iévaporation du sol,

— T, : la transpiration des végétaux,

— R : le ruissellement, a la surface du sol,

— D : les sorties d’eau par drainage,
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— M : la fonte de neige,

— F' : la précipitation solide sous forme de neige,

— Ty : “throughfall”, précipitation non interceptée par la végétation,
— I : quantité d’eau stockée par la canopée,

— F; : évaporation de I'eau stockée par la canopée,

Nous n’évoquerons pas ici les processus liés a la neige. Le lecteur intéressé peut se référer 4 Najm
Chalita (1992), Douville et al. (1995a et b), Loth et al. (1993) et Verseghy (1991), qui proposent
des paramétrisations physiques de ces processus, et & Cohen et Rind (1991) et Namias (1985)
qui montrent 'influence de la neige sur le climat.

Les processus hydrologiques du sol, qui constituent le sujet de cette these, ne seront pas
décrits ici, mais dans le chapitre 2 pour le drainage, et dans le chapitre 3 pour le ruissellement.
Enfin, un modele des transferts hydrologiques dans les cours d’eau et les aquiferes sera présenté
dans le chapitre 6.

1.3.2.2 Evaporation

Stricto sensu, ’évaporation désigne le changement de phase de I’eau liquide en eau vapeur,
c’est-a-dire la vaporisation de I'eau. En météorologie, il est usuel de désigner par évaporation
le flux de masse d’eau résultant de la vaporisation de ’eau a la surface de la Terre. Le flux de
chaleur latente désigne le flux d’énergie associé a ce changement de phase :

&, =LE (1.14)

ou @y est le flux de chaleur latente, E est ’évaporation et L est la chaleur latente de vaporisation
de 'eau (L =~ 2.45 10° J/g & température ambiante).

Le voisinage de la surface terrestre provoque une diminution progressive, par friction, de
la vitesse du vent. Cette action s’exerce sur une hauteur variable selon la vitesse du vent, la
nature de la surface et la stabilité de la masse d’air, et cette hauteur définit la couche limite de
surface. Dans cette couche, dont la hauteur est comprise entre 50 et 100 m, I'air est animé de
mouvements turbulents, associés a une diffusion turbulente beaucoup plus efficace que la diffusion
moléculaire. La représentation de I'évaporation dans les modeles de circulation générale est basée
sur 'hypothése de conservation des flux turbulents & travers cette couche limite de surface. On
considére ainsi que le flux de vapeur d’eau & quelques meétres du sol (au niveau de référence)
représente le flux de vapeur d’eau au sommet de la couche limite de surface (Peixoto and Oort,
1992). Selon la loi de Fick décrivant la diffusion, 1’évaporation est proportionnelle au gradient
d’humidité entre la surface et le niveau de référence. C’est le coefficient de proportionnalité qui
rend compte de la turbulence. Le coefficient de diffusion turbulente est donné par le produit du
module du vent | 7' |, de la densité de 'air p, et d’'un coefficient de frottement Cp, qui dépend
de la rugosité de la surface, de la stabilité de 'air, et de I'altitude du niveau de référence.

Ainsi, I’évaporation d’une surface d’eau libre (incluant I'eau interceptée par le couvert
végétal) est donnée par

E = IOCD ‘ U| (qsat(Ts) - Qair) (1'15)
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ou T est la température de la surface d’eau libre, et ol g4 est ’humidité spécifique au niveau
de référence.

Si la surface évaporante n’est pas constituée d’eau libre (sol nu ou couvert végétal), le
probleme est de déterminer I’humidité spécifique de la surface. Ce probleme est généralement
résolu en considérant que 'eau liquide n’est pas a la surface, mais dans le sol pour ’évaporation
du sol nu, et dans les feuilles pour la transpiration. On admet alors que ’eau s’évapore dans
le sol ou la feuille, et que le flux résultant de vapeur d’eau est freiné par des résistances, en
analogie avec la loi d’Ohm. Dans ce cadre, on identifie le coefficient de diffusion turbulente &
une conductance, c’est-a-dire & I'inverse d’une résistance, dite aérodynamique :

1

- 1.16
Cn 7] (1.16)

Ta
et 'on considere que les différents flux évaporatifs sont limités par les différentes résistances
mises en série. Alors

Esol =p
Ta + Tsol

(1.17)

ou T est la température de la surface et r4, est la résistance exercée par le sol, qui dépend de

I'humidité du sol (Kondo et al., 1990). La transpiration d’un couvert dépend de la résistance
exercée par ’ensemble des stomates des feuilles de ce couvert, que I’on intégre dans une résistance
de couvert 7. :

qsat (Ts) — Gair

T. =
! p Ta + Te

(1.18)

La résistance d’un stomate dépend du déficit de lair en vapeur d’eau 0q = gsat(Toir) — Gair,
du rayonnement utile pour la photosynthese (PAR), de la température et de I'humidité du
sol (Jarvis, 1976), et la résistance du couvert r. dépend de plus de l'indice de surface foliaire
(LAT). Tl existe de trés nombreuses formulations différentes de 7y, et r. (Shao et al., 1994).

La couche limite turbulente est également le siege du flux turbulent de chaleur sensible H,
qui est engendré par la différence de température entre le sol et "atmosphere :

H=pCp | 7| (Ts — Tuir) (1.19)

ou T est la température de la surface et Ty;,. la température de ’air au niveau de référence.
Le flux de chaleur sensible H et le flux de chaleur latente LE sont couplés par l'intermédiaire
du rayonnement net R,, qui est la différence entre le rayonnement solaire net & la surface et
le rayonnement infrarouge net a la surface. A long terme, les variations de température de la
surface et des couches profondes du sol sont négligeables, si bien que

R,=LE+H (1.20)
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‘ ‘ W/W
075 1 max

Fi1Gc. 1.9 - Variations du coefficient d’aridité § du modele de Manabe (1969) en fonction de
I’humidité du sol.

1.3.2.3 Tres court historique des paramétrisations hydrologiques de surface dans
les MCG

De tres nombreux modeles sont utilisés dans les MCG pour représenter 1’hydrologie de
surface. Le plus ancien, et le plus simple, est celui de Manabe (1969). Ce modele considere que
le sol est un réservoir de 1 m de profondeur, dont la capacité maximale W,,,, vaut 150 kg.m=2,
correspondant & une hauteur maximale de 150 mm dans le réservoir. Ce modeéle ne distingue pas

les composantes de I’évaporation liées au sol et a la végétation. L’évaporation est donnée par

E=pCp | 6‘ IB(ant(Ts) - Qaz’r) (1-21)

Suivant Budyko (1956), Manabe fait dépendre I’évaporation de ’humidité du sol W, selon la fonc-
tion [ représentée en figure 1.9. Si le sol est suffisamment humide (W > 0.75W,,,4,.), '’évaporation
est équivalente & celle d'une surface d’eau libre. Alors =1, et I'on dit que la surface évapore
au taux potentiel. Si W < 0.75W 4., 'évaporation est proportionnelle & 'humidité du sol. La
fonction 8 représente donc un stress hydrique, et on désigne souvent  par le terme coefficient
d’aridité.

Enfin, I’évolution de 'humidité est décrite par une équation bilan trés simple :

ow
—=P—-F—-R+M-F (1.22)
ot
ot le flux d’eau sous forme de ruissellement, R, vaut, pendant le pas de temps At :
Wmax - W

R=max(P—E+M —F — ,0) (1.23)

At

Cette définition du ruissellement correspond au débordement du réservoir, comme le ferait un
seau alimenté par la source P — F. Cette analogie a valu au modele de Manabe son étiquette de
“bucket model”.

Le modeéle de Manabe fut le premier & fermer le cycle de 'eau a la surface des continents,
et sa simplicité a promu son application dans un grand nombre de MCG (Arakawa, 1972; Schle-
singer and Gates, 1980; Hansen et al., 1983). Ce modele présente cependant deux inconvénients
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majeurs, qui ont conduit au développement de modeles plus complexes. Le premier inconvénient
du modéle de Manabe est qu’il ne peut pas reproduire la variabilité temporelle & court terme
de I'évaporation, du fait de la profondeur importante de son réservoir de sol (Dickinson and
Henderson-Sellers, 1988; Mahfouf et al., 1996). Ceci a entrainé le développement de modeles de
sol a plusieurs couches, correspondant chacune & un réservoir de profondeur inférieure & celle
du réservoir unique de Manabe (Deardorff, 1977; Dickinson, 1984; Abramopoulos et al., 1988).
Le second inconvénient du modele de Manabe est qu’il ne rend pas explicitement compte de la
végétation. Sont ainsi négligés les effets de certaines variables atmosphériques sur la résistance
stomatique (comme la température et ’humidité de I'air, le rayonnement solaire incident sur la
végétation, efc.), ainsi que U'interception des précipitations par le couvert végétal, dont I'impor-
tance est majeure (Scott et al., 1995). Parallelement & I'augmentation du nombre de couches
dans le sol, les modeles récents incluent donc, une représentation explicite de la végétation, la
plus complexe étant donnée par le “Simple Biosphere Model” (SiB) de Sellers et al. (1986). De
plus amples informations sur les nombreux modeles hydrologiques de surface sont disponibles
dans les revues de Laval (1988) et Garratt (1993), ou dans Shao et al. (1994).

1.3.3 Le modele SECHIBA

Le modele SECHIBA (Ducoudré, 1989; Ducoudré et al., 1993) est utilisé dans le MCG
du Laboratoire de Météorologie Dynamique pour représenter les processus hydrologiques ayant
lieu & la surface des continents. Ce paragraphe est consacré a la description de la version de
SECHIBA qui a servi de base aux études de cette these.

1.3.3.1 Les flux évaporatifs

SECHIBA distingue différents types de surface au sein d’'une méme maille du MCG : le
sol nu, et sept types de végétation, dont I'indice de surface foliaire et les caractéristiques vis-a-
vis des résistances a 1’évaporation different. Les flux évaporatifs sont calculés indépendamment
pour chaque type de surface présent sur une maille. La moyenne de ces flux, pondérée par la
fraction de maille associée & chaque type de surface, constitue ’évaporation totale transmise
& I'atmospheére au sommet de la couche limite turbulente. La transpiration et ’évaporation de
I’eau interceptée par un type donné de végétation, et I’évaporation du sol nu, sont donnés par :

I QSat(Ts) — Yair
T. = 1-— U 1.24
" P ( Imaz) ’ Tq +Te+ Tst ( )

I qsat(Ts) — quir
FE; = 1.25
i=r Iz Tq + Tst ( )
T _ .

Eso = pUs QSat( S) Gair (1.26)

Tq + Ts0l

La température de surface T est identique pour tous les types de surface, et résulte du bilan ther-
mique & la surface de la maille. De nouveaux termes apparaissent par rapport aux équations 1.17
et 1.18 :

— Imaz est la capacité d’interception (en mm) de I'eau par le feuillage du type de végétation
considéré. Il est donné par I,,,4, = 0.1 LAI. I est la quantité d’eau effectivement interceptée
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sur la canopée, et le rapport I/, représente la surface du couvert végétal recouverte
d’eau libre, alors que son complémentaire représente la surface des feuilles séches qui
transpirent.

— rg est la résistance architecturale (ou de structure), introduite par Perrier (1975), pour
représenter la résistance exercée sur le flux de vapeur d’eau & l'intérieur de la canopée,
entre la surface des feuilles et le sommet du couvert. La résistance architecturale rend
également compte de la limitation de la transpiration due & I'extinction du rayonnement
utile pour la photosynthese, entre le sommet et la base du couvert (Ducoudré, 1989).

— U est un coefficient d’aridité, qui définit la force de rétention de 'eau dans le sol. Il est
relié au potentiel hydrique du sol (section 2.2.1), et donc & ’humidité du sol (section 1.3.4).

La résistance du sol rs, dépend comme U, de I’humidité du sol. Ces relations seront examinées
dans le paragraphe suivant. La résistance de surface du couvert est donnée par :

1 S, +sga+ Adg
LAI S, ko

(1.27)

re =

Le premier quotient dans I'’expression de r. représente I’augmentation de la quantité transpirée
avec l'augmentation de la surface transpirante. Le deuxieme quotient représente l'influence du
rayonnement solaire net S, sur 'ouverture des stomates. En effet, le rayonnement solaire exerce
un controle positif sur la photosynthese, et le flux de COs dans les cellules photosynthétiques
est modulé par le diametre des pores stomatiques. Le troisieme quotient, qui relie r. au déficit
de T'air en vapeur d’eau, permet de représenter la fermeture des stomates en atmosphére tres
seche. Enfin, la résistance stomatique ne dépend pas dans SECHIBA de I’humidité du sol, car
cette dépendance de la transpiration est prise en compte par le coefficient d’aridité Us.

Les parameétres sg, a, A et ky dépendent du type de couvert végétal, de méme que la
résistance architecturale rs. Les valeurs de ces parametres sont donnés par Polcher et Laval
(1994). Les variations saisonnieres du LAT sont définies dans 'appendice A.

1.3.4 L’hydrologie du sol

Dans le modele SECHIBA, la profondeur du sol, assimilée & une profondeur racinaire,
vaut 1 metre. Le sol est représenté par un réservoir d’eau & deux couches, dont la capacité de
stockage W4, correspond & une hauteur d’eau de 150 mm. Cette valeur sera discutée dans les
sections 2.1 et 2.3.

Le modele de sol & deux couches est basé sur les idées développées par Choisnel (1974,1995).
L’originalité de ce modele tient au fait que les transferts hydriques entre les deux couches de
sol ne sont pas représentées de manieére explicite par des coeflicients de diffusion, comme dans
le modele de Deardorff (1977) par exemple. Ces transferts résultent de maniére implicite de
lalgorithme de remplissage du sol (figure 1.10).

Cet algorithme repose sur le fait que la partie superficielle du sol est la plus réactive du
point de vue des transferts hydriques. Il en découle que I’évaporation du sol nu et la transpiration
dépendent de I’humidité de la couche superficielle. On pose :

U, = exp (—c hhs > (1.28)

sup
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réservoir
} superficiel
Evaporatlon PreC|p|tat|on Evaporation
= réservoir
P- E<O P- E>0 P-E<0 profond

P solhumide [ |  solsec

Fi1a. 1.10 — Schématisation du principe du modele de sol de Choisnel. Pour les notations, voir
le texte.

Teol = Tt Dg (1.29)

Dans ces deux relations?, h, désigne la hauteur de sol sec dans la couche superficielle, dont la
hauteur est hg,y. Le parametre c vaut 0.8, et r, qui représente la résistance exercée par 1 metre de
sol sec & 'encontre de 1'évaporation du sol nu, vaut 33000 s.m 2. Cette valeur implique que méme
une hauteur de sol sec de 1 cm exerce une résistance conséquente. Dans ces conditions en effet,
rsop Vaut 330 s.m~!, qui est du méme ordre de grandeur que les estimations par Rutter (1975)
de la résistance stomatique des plantes herbacées (entre 100 et 300 s.m~!) et des foréts (entre
350 et 850 s.m~1). Par ailleurs, si hy=0, le sol nu évapore au taux potentiel, et la transpiration
n’est plus limitée par aucun stress hydrique.

Dans SECHIBA, I’évaporation dépend des conditions hydriques du pas de temps précédent,
et c’est la différence P — F, ou E est Iévaporation totale, qui alimente le réservoir sol (nous
négligeons ici les variations de P — FE liées a la neige). La couche superficielle est créée quand
P — E >0 apres une période séche, o P — E <0 (figure 1.10). Tant que P — F reste positif,
la couche superficielle s’approfondit, ce qui correspond a la progression par diffusion d’un front
d’humectation. Pendant I'approfondissement de la couche superficielle, celle-ci reste saturée, si
bien que hs=0, et que I’évaporation depuis le sol (c’est-a-dire ’évapotranspiration), n’est pas
limitée par stress hydrique. L’évaporation (P — E <0) est alimentée par ’humidité de la couche
superficielle quand elle existe, et peut entrainer sa disparition.

La couche superficielle permet de reproduire les variations a court terme de ’évaporation
de maniére plus réaliste que dans le modele de Manabe. L’évaporation a notamment lieu au
taux potentiel quand il il vient de pleuvoir apres une période séche, ce qui constitue le com-
portement réaliste dans une telle situation. Cependant, du moment que la couche superficielle
n’est plus saturée, elle se comporte comme le réservoir de Manabe. En particulier, si la couche
superficielle est a la fois épaisse et tres asséchée, méme un fort orage ne pourra saturer cette
couche, et I’évaporation du sol nu sera limitée en fonction de I’épaisseur de sol sec. Afin de
renforcer le caractére dynamique de la couche superficielle vis-a-vis de I’évaporation, notam-
ment de ’évaporation du sol nu, la profondeur maximale de cette couche a été limitée & 10 cm.

2Les relations 1.28 et 1.29 sont en fait des simplifications des relations incluses dans le modele SECHIBA, mais
elles sont représentatives du comportement général de rso; et Us.
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Quand la profondeur de la couche superficielle atteint cette limite, et que la couche est sa-
turée, toute infiltration supplémentaire apportée par P — E >0 alimente directement la couche
profonde (Ducharne, 1993).

Quand le sol est intégralement saturé, les deux couches sont réunies, et tout apport d’eau
P — E >0 a la surface ruisselle. Le ruissellement est donc défini dans SECHIBA comme dans le
modele de Manabe par

Wmaz - W

R =max(P — (Esq + Ty + Ijpss) + M — F — Al

,0) (1.30)

Le ruissellement est donc nul tant que le sol n’est pas saturé, alors qu’il est constitué de la
totalité de I'eau disponible & la surface quand le sol est saturé et I'infiltration par conséquent
impossible. Ce ruissellement, défini par le débordement du sol quand celui-ci est saturé, sera
désigné par ruissellement de type “tout ou rien” dans la suite de cette these.
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Chapitre 2

Sensibilité du MCG a la répartition
verticale de I’eau dans le sol

2.1 Introduction

La circulation et le stockage de I’eau dans le sol dépendent pour beaucoup de sa porosité. Il
importe de distinguer différents types de porosité, qui sont associés & des processus hydrologiques
différents :

— la porosité totale est définie comme le volume de sol qui n’est pas occupé par la phase
solide. Elle détermine la capacité du sol a saturation, quand 1’eau occupe l'intégralité des
vides du sol. Le sol est cependant rarement saturé car I’eau contenue dans ses pores les
plus grossiers (diametre supérieur & 10 pm) est rapidement ressuyée apres les pluies, c’est-
a-dire évacuée verticalement sous la seule action de la gravité. On parle alors de drainage
gravitationnel. Il est usuel de considérer qu'un sol saturé par la pluie est completement
ressuyé au bout de deux & trois jours, en absence de nappe (Duchaufour, 1991).

— au terme du ressuyage, seuls les pores dont le diametre est inférieur & 10 pym sont encore
remplis d’eau. La quantité d’eau correspondante est appelée capacité au champ.

— les pores trés fins (diametre inférieur & 0.2 pm) sont normalement occupés par de 1'eau qui
est liée & la phase solide par des liaisons électrostatiques. Cette eau, dite eau liée, ne peut
étre retirée du sol ni par évaporation aux températures normales, ni par transpiration. Par
conséquent, s’il ne reste d’eau que dans les pores treés fins du sol, les végétaux ne disposent
plus d’aucune source d’eau pour la transpiration et flétrissent : on parle alors de point de
flétrissement.

Finalement, le maximum de 'eau utilisable & long terme (au dela de trois jours) pour soutenir
I’évapotranspiration est déterminé par le volume des pores dont le diametre est compris entre
0.2 et 10 pm. Cette quantité maximale, nommée capacité utile, est donc la différence entre la
capacité au champ et le point de flétrissement.

Dans le modele hydrologique SECHIBA, la capacité du sol, ou quantité d’eau maximale
que peut contenir le sol avant de déborder, est regardée comme une capacité utile. Ceci se justifie
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car :
— T’eau liée n’intervient pas dans les bilans hydriques,

— T'eau en exces dans le sol par rapport a la capacité au champ a un temps de résidence trés
faible dans le sol, par rapport aux échelles de temps climatiques.

Cette approximation implique néanmoins un commentaire vis-a-vis de la signification physique

du ruissellement dans SECHIBA. En effet, celui-ci constitue le seul moyen, hormis I’évapotranspiration,
pour évacuer de I’eau hors du sol. Il est dit de type “tout ou rien”, car il n’y a pas de ruissellement

tant que le sol n’est pas saturé, alors qu’a saturation, toute ’eau disponible & la surface ruisselle
(section 1.3.3). Puisque la capacité du sol est en fait une capacité utile, la saturation du point

de vue de SECHIBA ne correspond pas & une saturation réelle, mais & la saturation des pores

de diameétre inférieur & 10 pm, définissant la capacité au champ. De ce fait une part importante

du ruissellement “tout ou rien” peut étre considérée comme du drainage gravitationnel.

Du point de vue de I’atmosphere, la variable clef de I'hydrologie de surface est ’évaporation
totale, soit la somme de ’évaporation de 1’eau interceptée par le feuillage, de ’évaporation du
sol nu, de la transpiration et de la sublimation de la glace et de la neige. En effet, I’évaporation
totale alimente ’atmosphere en vapeur d’eau, et elle est au coeur des bilans radiatifs de la surface
et de Patmosphere (section 1.2.1). Dans ce contexte atmosphérique, le role de I’hydrologie du
sol est de définir le stock d’eau dans le sol qui permet d’alimenter I’évapotranspiration tout au
long de I'année (Delworth and Manabe, 1988; Milly and Dunne, 1994). De maniére générale,
I'eau est accumulée dans le sol pendant les périodes ou les sources d’eau (pluie et neige fondue)
sont supérieures & ’évaporation (saison humide), et ce stock est progressivement utilisé quand
I’évaporation devient supérieure & la précipitation (saison séche).

Dans ce chapitre, nous allons étudier 'influence sur le climat simulé par le MCG du
LMD de deux éléments de I’hydrologie du sol. Ces deux éléments ont en commun de ne pas
dépendre directement de la végétation, et d’agir sur la répartition verticale de ’eau dans le sol.
Dans un premier temps, nous allons étudier la sensibilité du MCG a l'introduction d’un terme de
drainage. Ce drainage, qui dépend uniquement de 'humidité du sol, permet 1’écoulement vertical
de I'’eau hors du sol. Dans un deuxieme temps, nous étudierons la sensibilité du MCG & la valeur
de la capacité en eau du sol. Cette grandeur, qui limite le stock en eau, est considérée par
Milly et Dunne (1994) comme un déterminant majeur de la réponse hydrologique des surfaces
continentales.

2.2 Sensibilité du MCG a l’inclusion d’un terme de drainage

2.2.1 Un peu de théorie...

Historiquement, la premiére loi d’écoulement de ’eau, dans le milieu poreux constitué par
le sol, fut établie par Darcy (1856), dans le cas d’un sol saturé et isotrope :

_ oY
- _Ksata (2'1)
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F1a. 2.1 — Variations de la conductivité hydraulique K en fonction de 'humidité volumique
relative du sol (6/0s4:). D’aprés Rawls et al. (1992).

ol g est la quantité d’eau écoulée par unité de surface et de temps, 1 est le potentiel hydrique, z
désigne la cote, et ot K4 est la perméabilité du sol ou conductivité hydraulique, & saturation.
Ces grandeurs ont la dimension d’une hauteur par unité de temps pour g et K4, et celle d’une

hauteur pour v et z. Que le sol soit saturé ou non, le potentiel hydrique v est la somme de deux
potentiels', qui varient avec z :

— le potentiel gravitaire ¢y, = 2, qui induit directement un mouvement d’eau vers le bas (cas
du drainage gravitationnel),

— le potentiel matriciel v,,, qui traduit la rétention de ’eau par capillarité au sein des
particules de sol, dans les pores dont le diametre est compris entre 0.2 et 10 ym. Il faut
exercer une pression sur le sol pour faire bouger cette eau, si bien que ¥, = p /pequg, o p
désigne la pression, g 'accélération de champ de gravité, et peqq, la densité de 'eau. Plus
le sol est sec, plus le sol a une affinité forte avec I'eau, et plus grande est donc la pression
qu’il faut exercer pour faire bouger de I'’eau. Le potentiel matriciel v, est donc relié a
I'humidité volumique du sol 6, et I'on peut écrire 1, (0).

Le potentiel gravitaire 1, ne joue en fait un réle important que lorsque le sol est saturé (Du-
chaufour, 1991), car le gradient de 1), devient vite négligeable par rapport au gradient de 1,
quand le sol s’asseche. Par conséquent, si le contenu en eau du sol est inférieur a la capacité au
champ, on peut considérer que seul le potentiel matriciel 1), agit sur I’écoulement d’eau dans le
sol. Quand le sol n’est pas saturé, la conductivité hydraulique K dépend de 6, comme lillustre
la figure 2.1 : quelle que soit la texture du sol, plus celui-ci est sec, et moins il est perméable &

!Une troisitme composante du potentiel hydrique est le potentiel osmotique, qui n’est important que dans les
sols salins. II est donc ici négligé.
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I’eau. Finalement, quand I'humidité volumique 6 est inférieure 4 celle déterminée par la capacité
au champ, et que le sol est isotrope, on peut exprimer la loi du mouvement vertical de I’eau par :
0= k(02 (2:2)

Cette équation 2.2 pourrait étre utilisée dans SECHIBA pour décrire les mouvements
verticaux d’eau dans le sol qui ne sont pas assimilables au drainage gravitationnel. Cependant,
Papplication d’une telle équation différentielle est pour I'heure impossible car les variations
verticale de I’humidité ne sont pas résolues de maniére suffisamment fine. En effet, seules deux
couches de sol avec des humidités différentes sont permises dans SECHIBA, pour une profondeur
de sol d’un meétre. C’est pourquoi une paramétrisation conceptuelle est nécessaire pour décrire
I’écoulement vertical non gravitationnel de ’eau dans le sol, qui définira désormais le drainage.

2.2.2 La paramétrisation du drainage

La paramétrisation du drainage décrite ici est une adaptation, pour le sol & deux couches
de SECHIBA (section 1.3.4), de la paramétrisation du drainage décrite par Diimenil et Todini
(1992) pour un sol & une couche, et également utilisée par Rowntree et Lean (1994).

Pour chacune des deux couches du sol, le drainage est défini comme un flux descendant
d’eau & travers la base de la couche. Le drainage issu de la couche profonde produit un écoulement
d’eau hors de la maille, et le drainage issu de la couche superficielle alimente la couche profonde.
Le drainage obéit aux mémes équations dans les deux couches, mais les parametres de ces
équations sont différents selon la couche considérée. Le drainage D; depuis la couche 7 dépend
de maniere non linéaire du contenu en eau W; de cette couche :

W . ‘
Di = D"t si Wi < wim (2.3)

Wi _ Wilzm
maz lim
Wi - Wz

DFDW1M-HMM—wm(

d;
firmas > si W; > whm (2.4)

Dans ces équations,

— W; est en mm, ou kg.m~2,

— W™ gt le contenu en eau maximum de la couche i (également en mm ou kg.m 2). Tl
est défini par W™ = h;Wynaz, ol h; est la hauteur de la couche (m), et ott Wi,4, est le

contenu en eau maximum du sol en kg.m 2,

— D, est en mm par unité de temps,

~ W)™ le contenu en eau limite qui différencie les deux régimes de drainage, ainsi que D™",
D% et d;, sont les parametres, dont la valeur dans chacune des deux couches est donnée
dans le tableau 2.1.

La paire d’équations 2.3 et 2.4 définit pour chaque couche un bilan macroscopique des écoulements
microscopiques ayant lieu au sein de la couche, et qui pourraient étre régis par I’équation 2.2 si la
discrétisation verticale de I’humidité du sol étaient suffisamment fine. La non linéarité de D; par
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TAB. 2.1 — Valeur des parametres du drainage dans chacune des deux couches du sol de SE-
CHIBA.

W]im/wmax pmin pmaz d;
2 2 2 13
(mm.h~ 1) | (mm.h™ 1)
Couche superficielle 0.75 0.002 0.2 1.5
Couche profonde 0.75 0.0005 0.05 1.5
0.050 ya
, NE
00405  ----- di=1 B
E [ di=1.5 // / E
14 di=2 , =
E I di=2.2 ;)] E
9 0.030 7 /B
S /A
5 0.020 2 S E
o
0.010 = // 7/ =
E / ,/ E
0.000 E T T T /\/ 8
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Humidite relative (%)

F1a. 2.2 — Influence du parametre d; sur le drainage, en fonction de '’humidité relative du sol. Les
autres parameétres du drainage sont égaux a ceux définis pour la couche profonde (tableau 2.1).

rapport a 'humidité W, de chaque couche reflete la non linéarité de ’écoulement microscopique
q en fonction de 6.

Les valeurs de D™ et D™ pour la couche profonde sont égales & celles utilisées par
Diimenil et Todini (1992) pour leur sol & une couche. Ces parameétres sont quatre fois plus
grands pour la couche superficielle (Ducharne, 1993), afin d’avoir un drainage plus fort entre
les deux couches qu’a la base du sol, et d’accentuer le role de la couche superficielle vis-a-vis
de la dynamique & court terme de I’évapotranspiration (section 1.3.4). Dans les deux couches,
D™ est cent fois plus grand que D™, Ce rapport entre les deux coefficients, qui régissent la
perméabilité du sol en conditions humide et séche, est dans la gamme des rapports observés pour
tous les types de sol entre les conductivités hydrauliques & forte et faible humidité volumique
relative (figure 2.1). Comme le montre la figure 2.2, un tel rapport 100 entre D™ et Dmain
implique une forte augmentation du drainage dés que le contenu en eau du sol dépasse Wi”m,
qui vaut 75 % en humidité relative. La figure 2.2 illustre également le role de la puissance d; de
I’équation 2.4 : plus d; est proche de 1, plus le drainage au dessus du seuil est élevé. Cependant,
dans l'intervalle [1, 2.2] retenu par Todini (Rowntree and Lean, 1994) pour d;, et pour les valeurs
des autres parametres données par le tableau 2.1, 'influence de d; est faible par rapport & celle
de D™,
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2.2.3 Description des expériences numériques

Deux simulations sont effectuées avec le cycle 6 du MCG du LMD, qui est présenté dans
I’appendice A. Dans ces deux simulations, les processus de surface sont décrits par le modele
SECHIBA (section 1.3.3). L’hydrologie du sol est traitée de maniere identique dans toutes les
mailles continentales : la profondeur du sol est 1 m, la capacité utile de la maille est de 150 kg.m ™2
(sauf dans les déserts, o1 elle vaut 30 kg.m~2). Le ruissellement est de type “tout ou rien”. Les
deux simulations couvrent dix ans, les températures de surface de la mer étant prescrites selon
les observation de Reynolds (1988) pendant la période 1979-1988. La seule différence entre les

deux simulations concerne le drainage :

— dans la simulation MIN, il n’y a pas de drainage, si bien que I’écoulement total est
intégralement constitué du ruissellement “tout ou rien”,

— en plus du ruissellement “tout ou rien”, la simulation DRN inclut un terme de drainage
depuis chacune des couches du sol, selon la paramétrisation décrite dans le paragraphe
précédent. Dans la suite de 1'étude, et sauf précision du contraire, nous n’appellerons
drainage que le drainage depuis la couche profonde, qui seul participe & ’écoulement d’eau
hors du sol de la maille.

Les deux simulations ayant le méme état initial, leurs différences ne peuvent avoir que deux
causes : la premiere est la paramétrisation du drainage, et la seconde est la variabilité des
processus atmosphériques, due & leur non-linéarité (Lorenz, 1996).

Du fait de la faible résolution temporelle, et surtout spatiale des MCG, et des approxi-
mations et hypothéses simplificatrices qui en découlent, les valeurs instantanées simulées par
les MCG, ainsi que leurs moyennes & court terme, n’ont de valeur que statistique, au sein de
I’échantillon de ces valeurs sur I’ensemble de la simulation. Ceci explique la nécessité de faire
des simulations longues. Le climat, tant observé que simulé, posséde cependant des propriétés
qui facilitent ’étude statistique des résultats des MCG :

— il est stationnaire & I’échelle décennale. Ainsi, I'Organisation Météorologique Mondiale
définit le climat & partir de la moyenne du temps sur 30 ans,

— il présente une périodicité annuelle marquée,

— il existe une forte autocorrélation temporelle en chaque point a 1’échelle du mois, voire de
la saison (trois mois).

La variabilité des MCG peut donc étre réduite si 'on travaille en moyenne annuelle, saisonniére
ou mensuelle (moyenne de tous les mois de janvier par exemple), et elle sera d’autant plus réduite
que ces moyennes seront effectuées sur un plus grand nombre d’années. Il est admis que pour les
MCG atmosphériques, une étude sur une dizaine d’années permet une réduction de la variabilité
suffisante pour comparer deux simulations (Gates, 1992). Il existe cependant des régions de tres
forte variabilité (notamment la ZCIT et les zones de mousson) ou les moyennes sur dix ans sont
assorties d’'un écart-type élevé, si bien que la comparaison des moyennes de deux simulations
nécessite des précautions statistiques.
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TAB. 2.2 — Résumé des différences entre MIN et DRN : moyennes annuelles sur les continents.
Une différence statistiquement significative au risque a=0.05 (respectivement a=0.1) est in-
diquée par * (respectivement par 7).

MIN DRN | DRN-MIN

Drainage (mm/an) 0 99 99x
Ruissellement (mm/an) 480 403 ST
Ecoulement total (mm/an) 480 502 22
Humidité du sol (mm) 62 57 -5k
Evaporation (mm/an) 566 527 -39
Précipitation (mm/an) 1047 1029 -18

Convergence d’humidité (mm/an) | 481 502 21%
Température de surface (C) 14.0 143 0.3x
Flux de chaleur sensible (W.m~2) | 56.4  59.0 2.6

Finalement, si la paramétrisation du drainage entraine une différence entre les deux simu-
lations, alors I'état d’équilibre du climat sera différent entre les deux simulations, au moins pour
certaines variables. Afin de comparer les deux simulations une fois qu’elles sont & I’équilibre, la
premiere année de chaque simulation, influencée par I'état initial des simulations qui est iden-
tique dans DRN et MIN, est éliminée de l'analyse. Il est vérifié que les neuf dernieres années
des simulations sont bien & 1’équilibre. Ceci apparait notamment dans I’égalité quasi parfaite
des moyennes sur les neuf derniéres années, de la convergence d’humidité (source d’eau pour
le sol) et de I’écoulement total (sortie d’eau du sol), dans les deux simulations MIN et DRN
(tableau 2.2).

2.2.4 Etude des bilans annuels

Le tableau 2.2 montre 'existence de drainage dans DRN : la paramétrisation du drai-
nage produit presque 100 mm/an de drainage en moyenne annuelle sur les continents. Ceci
entraine une diminution significative de I’humidité du sol moyenne, si bien que le ruissellement
et I’évaporation sont significativement plus faibles dans DRN que dans MIN. L’augmentation
du drainage étant supérieure a la diminution du ruissellement, I’écoulement total est plus fort
dans DRN que dans MIN, ce qui contribue & maintenir une humidité du sol plus faible dans
DRN. La stationnarité du climat, et donc du sol, & ’échelle décennale, explique que la simila-
rité entre 'augmentation de convergence d’humidité et d’écoulement total entre MIN et DRN.
L’augmentation de la convergence est liée au fait que la diminution de I’évaporation (significa-
tive) est supérieure a celle de la précipitation (qui n’est d’ailleurs pas significative en moyenne
annuelle sur Pensemble des continents). La diminution significative de ’évaporation moyenne
sur les continents influe également sur le bilan énergétique des continents, comme le montrent
les augmentations significatives, dans DRN par rapport a MIN, de la température de surface et
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du flux de chaleur sensible.

La figure 2.3 compare les bilans hydriques annuels des deux simulations MIN et DRN, au
sein des bassins versants de vingt des plus grands fleuves mondiaux. Dans ’appendice B, la liste
de ces bassins versants et de leur abréviation est donnée par le tableau B.1, et leur localisation
dans la grille du MCG est présentée dans la figure B.1. Ces bassins versants sont intéressants a
plusieurs titres :

— ils sont suffisamment grands pour qu’on puisse admettre qu’ils ne sont pas dominés par le
comportement d’une seule maille tres variable (le plus petit des bassins étudiés est celui
du Danube (Da), qui couvre six mailles de MCG),

— ils constituent un échantillon représentatif des nombreux régimes hydrologiques du globe,

— ils constituent des entités hydrologiques indépendantes, caractérisées par le débit du fleuve
principal & ’embouchure. Ces débits sont mesurés, et peuvent servir a la validation du cycle
hydrologique simulé.

Dans la figure 2.3, les bassins versants sont rangés dans l'ordre des convergences d’humidité
moyennes croissantes dans DRN.

La premiere constatation est la création de drainage par la paramétrisation du drainage
dans les vingt bassins versants étudiés. Dans le bassin de I'Indus (In) cependant, qui est une
région semi-aride dans le MCG, le drainage dans DRN est treés faible : il vaut 1.95 mm/an en
moyenne, mais est presque intégralement produit en une année.

La moyenne annuelle du drainage est fortement corrélée a4 I’humidité du sol moyenne, ce qui
s’explique par le fait que le drainage (& partir de la couche profonde) ne dépend fonctionnellement
que d’une seule variable, I'humidité de la couche profonde (équations 2.3 et 2.4), qui est trés
proche en moyenne annuelle de 'humidité totale du sol. A titre d’exemple, la figure 2.4 présente
les cycles annuels de ’humidité du sol et du drainage simulés par DRN dans les bassins versants
du Zaire et du Gange. Outre la forte corrélation temporelle entre le drainage et I'humidité du sol,
cette figure illustre aussi, dans le cas du Gange, la non-linéarité du drainage : il y a du drainage
de juin a octobre, alors que de novembre & mali, il est tres faible, en dépit d’une humidité du sol
positive. Ceci suggere que de novembre a mai, 'humidité de la couche profonde est dans toutes
les mailles du bassin inférieure au seuil discriminant les deux vitesses de drainage (figure 2.2),
alors que de juin a octobre, certaines au moins des mailles du bassin ont une humidité de la
couche profonde supérieure au seuil.

La figure 2.3 montre que la création de drainage dans DRN s’accompagne dans tous les
bassins versants d’une diminution du ruissellement, de 'humidité du sol et donc de I’évaporation.
En revanche, I’écoulement total n’augmente pas dans tous les bassins versants. L’écoulement
total moyen est en fait trés fortement corrélé dans chaque simulation & la convergence d’humidité
moyenne, ce qui résulte de I’équilibre & long terme du climat et du cycle hydrologique. Les
bassins versants o1 I’écoulement total et la convergence d’humidité moyens diminuent sont tous
localisés dans les tropiques (sauf le Saint-Laurent Sl). Il s’agit des bassins de I’Amazone (Az),
de I’'Orénoque (Or), du Niger (Ni), du Zaire (Co) et du Yang Tze Kiang (Ya). En effet, dans
les tropiques, la convergence d’humidité est fortement liée & la convection et & la circulation
générale, si bien qu’elle est un élément fondamental des bilans hydriques locaux. Ceci apparait en
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F1a. 2.3 - Bilans hydriques annuels dans les bassins de vingt grands fleuves (abréviations définies

dans le tableau B.1).
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Fic. 2.4 — Simulation DRN : cycles annuels moyens, dans les bassins versants du Zaire et du
Gange, de ’humidité du sol (W en mm) et du drainage (D en mm/j).

particulier dans la corrélation entre les variations de précipitation et les variations de convergence
d’humidité moyennes dans les tropiques : en général, la précipitation diminue faiblement entre
MIN et DRN (ce qui explique la diminution globale observée dans le tableau 2.2), mais dans
quatre bassins versants, la précipitation augmente clairement entre MIN et DRN (bassins de
la Murray (Mu), du Parand (Pa), du Gange (Ga) et du Zambeze (Za)). Ce sont les bassins
tropicaux ot la convergence d’humidité augmente de MIN a DRN.

2.2.5 Convergence d’humidité

De nombreuses études, notamment les études de déforestation, ont montré que les chan-
gements de flux de surface (qui incluent ’évaporation) peuvent changer la circulation générale
et la convergence d’humidité, avec une forte sensibilité dans la bande tropicale. Le but de ce
paragraphe est d’étudier plus en détails comment la branche atmosphérique du cycle hydrolo-
gique est affecté par les changements induits & la surface par la paramétrisation du drainage.
Une attention particuliere sera portée a la convergence d’humidité, qui 1) est sur les continents
en équilibre & long terme avec I'écoulement total, et 2) est dans les tropiques fortement liée a la
convection de grande échelle et & la circulation générale (circulation de Hadley-Walker).

2.2.5.1 Janvier

La figure 2.5 présente les moyennes zonales de 1’évaporation, de I’humidité du sol, de la
précipitation et de la convergence d’humidité, en janvier au dessus des continents. Les moyennes
correspondant aux latitudes au sud de 40°S sont éliminées car aucune d’elles n’inclut plus de
trois valeurs continentales, et n’est donc représentative. L’ Antarctique constitue une exception
a cette regle, mais I’hydrologie continentale n’y est pas active, & cause du gel permanent.

Pendant I’hiver, le rayonnement solaire est faible, et il constitue le principal facteur li-
mitant pour I'évaporation. Ceci explique pourquoi la paramétrisation du drainage ne change
pas significativement 1’évaporation dans ’hémisphére nord en janvier, alors qu’elle y induit une
diminution importante de 'humidité du sol. Il n’y pas non plus de changement significatif de
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la précipitation ni de la convergence d’humidité, car ’évaporation ne change pas localement,
et que les changements affectant 'hémisphére sud y sont trés bien isolés par la circulation de
Hadley-Walker.

Dans I'hémisphere sud, ’évaporation diminue largement avec la paramétrisation du drai-
nage. En effet, le rayonnement solaire est fort, si bien que le principal facteur limitant de
I’évaporation est I’humidité du sol. Celle-ci est réduite par le drainage, méme si cet effet est
masqué, en moyenne entre -15°S et -30°S, du fait de 'augmentation de convergence d’humidité.
Cette augmentation est maximale dans la zone de convergence d’humidité maximale (10°S &
25%S), of1 elle s’accompagne d’une augmentation (plus faible) de la précipitation.

Les cartes de la figure 2.6 montrent que la diminution d’évaporation observée en moyenne
zonale affecte I'essentiel des surfaces continentales des tropiques sud. Au contraire, ’augmenta-
tion de convergence d’humidité en moyenne & ces latitudes n’est pas représentative des variations
régionales de la convergence d’humidité, qui sont autant positives que négatives. Néanmoins, les
plus fortes de ces variations sont positives (pour la différence DRN-MIN), ce qui explique le com-
portement moyen. Elles sont principalement localisées au Brésil et en Tanzanie, dans les régions
centrées autour de 45°W, 20°S et de 35°E, 15°S respectivement. Comme le montre la figure 2.7,
ces régions sont en janvier au coeur de la ZCIT, ou I'intense convection explique les fortes pluies
et la forte convergence d’humidité. Dans les deux régions, la réduction de I’évaporation entre
MIN et DRN est beaucoup plus faible que 'augmentation de la convergence d’humidité et de la
précipitation, ce qui indique que le changement majeur vis-a-vis du cycle hydrologique est celui
de la convergence d’humidité et non pas celui de I’évaporation. L’augmentation de la conver-
gence d’humidité dans la ZCIT est associée & une diminution de convergence dans les régions
voisines moyennement convergentes, voire au renforcement d’'une divergence d’humidité (visible
sur la figure 2.7 au nord-ouest de la ZCIT brésilienne).

Toutes ces observations suggerent que l'introduction du drainage entraine en janvier une
intensification des cellules de Hadley sur les continents, et les mécanismes présentés par Polcher
(1995) en donnent une explication cohérente. Cette étude montre que dans les tropiques, la
diminution d’évaporation causée par la déforestation est capable d’induire une augmentation de
la précipitation. Cette augmentation, centrée sur la ZCIT, est liée & une augmentation du flux
de chaleur sensible, qui en diminuant la stabilité de l'atmosphere, augmente la fréquence des
événements fortement convectifs. Cependant, Polcher (1994) insiste sur le fait que des moyennes
régionales et/ou temporelles ne peuvent rendre le méme résultat que sa méthode, qui est basée
sur une analyse jour & jour et point par point du bilan énergétique dans les régions tropicales
étudiées.

Dans notre étude, la diminution d’évaporation est en moyenne associée a une augmenta-
tion de flux de chaleur sensible dans la bande tropicale sud. Dans la ZCIT cependant, le flux de
chaleur sensible ne varie pas. Le rayonnement net y diminue en revanche, de 10 & 20 W.m 2.
Nous suggérons que cette diminution du rayonnement net est associée dans le temps & une aug-
mentation de la convection et des nuages associés, et qu’elle masque, en moyenne, 'augmentation
du flux de chaleur sensible & 'origine de 'intensification de la convection.
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F1G. 2.9 — Juillet, simulation MIN : a convergence d’humidité en mm/j; isolignes a 0, 4, 8, 12,

et b vitesse horizontale du vent & 850 mb en m.s™ L.

2.2.5.2 Juillet

La figure 2.8 montre qu’en juillet, I'introduction du drainage réduit I'’évaporation & toutes
les latitudes. En effet, le rayonnement solaire est important dans 1’hémisphére nord comme
dans la zone tropicale, c’est-a-dire sur la grande majorité des continents, ou la diminution de
I’humidité du sol par le drainage entraine donc une augmentation du stress hydrique vis-a-vis
de I'évaporation. Au nord de 45°N, la précipitation diminue de 0.2 & 0.3 mm/j. En revanche,
la convergence d’humidité ne change pas notablement, ce qui suggere que la diminution de la
précipitation est associée a la diminution locale de 1’évaporation. Ceci s’explique par le recy-
clage de I’évaporation en précipitation, qui est une importante source de précipitation dans les
zones intra-continentales des extra-tropiques en été (Brubaker et al., 1993). Ce recyclage est
notamment permis par les ascendances convectives qui se développent en été sous l'effet du
réchauffement de la surface, et qui entrainent la condensation locale de la vapeur d’eau produite
par évaporation.

L’influence de la paramétrisation du drainage sur la zone tropicale est différente en juillet
de celle observée en janvier : la diminution de ’évaporation n’y est pas associée & une augmen-
tation de la convergence d’humidité et de la précipitation au niveau de la ZCIT. Au contraire,
celles-ci diminuent fortement dans les latitudes de convergence d’humidité maximale (10 & 20°N),
et elles augmentent au nord (20 & 25°N). Ces variations fortes de la convergence d’humidité et de
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la précipitation sont principalement localisées dans la région de la mousson d’Asie du Sud-Est.

La figure 2.9 présente comme référence les cartes en juillet dans la simulation MIN de la
convergence d’humidité et de la vitesse horizontale du vent & 850 mb. La convergence d’humidité
est tres élevée dans 'Himalaya (en partie pour raisons topographiques), ainsi que dans une bande
allant de 'Inde & ’Asie du Sud-Est, et comprise en latitude entre 10 et 20°N. Cette bande de
forte convergence d’humidité (accompagnée d’une forte précipitation) est directement associée
a la circulation mousson, caractérisée sur la figure 2.9 par un treés fort vent d’ouest entre 10 et
20°N.

La figure 2.10a montre que la réduction de convergence d’humidité identifiée en moyenne
zonale entre 10 et 20°N est exactement localisée dans la bande de forte convergence d’humidité
liée & la circulation de mousson. Cette réduction entre MIN et DRN est forte (supérieure &
4mm/j), et elle est associée & une réduction similaire de la précipitation (figure 2.10c). La fi-
gure 2.10b montre quant & elle que la circulation de mousson est notablement ralentie (d’environ
20 %) au sud de 16°N. Elle est au contraire intensifiée au nord de 16°N, en particulier au dessus
de la Birmanie (autour de 23°N, 100°E), o1 la convergence d’humidité et la précipitation aug-
mentent entre MIN et DRN. Sachant que, comme dans toute la bande tropicale, la précipitation
est dans la zone de mousson fortement liée aux instabilités convectives, qui sont elles méme liées
a la convergence de masse et d’humidité, les observations ci-dessus indiquent que les change-
ments de convergence d’humidité et de précipitation entre MIN et DRN sont causés par une
modification de la circulation de mousson.

La figure 2.10d montre les variations d’évaporation entre MIN et DRN. Par endroits comme
au niveau de 'Himalaya, vers 35°N, elle diminue sans étre associée a des variations significatives
des autres grandeurs : ceci suggere un effet direct du drainage sur ’évaporation. Au sud de 30°N,
les variations d’évaporation sont bien corrélées avec d’une part les variations de précipitation
(qui est la principale source d’eau pour I'évaporation), et d’autre part avec les variations de la
vitesse du vent horizontal en surface (dont le module intervient comme un terme multiplicatif
dans la formulation de ’évaporation). Ceci suggere que dans la région affectée par le changement
de circulation, c’est cet effet indirect de la paramétrisation du drainage qui domine les variations
de I’évaporation. Par ailleurs, étant donné :

— la faiblesse dans la région des variations de I’évaporation par rapport aux variations de la
convergence d’humidité et de la précipitation,

— le fait qu’une diminution d’évaporation a comme effet direct une augmentation de la conver-
gence d’humidité,

il semble que le changement entre MIN et DRN de la mousson d’été en Asie du Sud-Est ne
soit pas tant lié aux variations des flux de surface induites localement par la paramétrisation du
drainage, mais plutot & des perturbations de la circulation générale (de Hadley-Walker) dans les
tropiques.

2.2.6 Conclusion

Cette étude montre que 'inclusion du drainage dans SECHIBA selon la paramétrisation
décrite dans le paragraphe 2.2.2 réduit globalement 'humidité du sol, et par conséquent 1’évaporation



2.2. Sensibilité du MCG a Uinclusion d’un terme de drainage

47

a A(P — B) (mm/j)

40 3
30
@
a
g5 ]
£ 20
= i
<t
—
10 >
] 2
- ° 20
a -2.0
O o e e L B L e o e ML e e e e e
30 40 50 60 70 80 90 100 110 120
LONGITUDE
o
b AV (m/s)
40
N , 1 /(\j P | 1
= ’ ’ - 1 — o 4
1 /7 - : e~ 4
30-\[ - Y - . - 1 . ' 1 - ~ 1 -
4, . —-— — =~ R 1 1 - /'//«
P & O O //ﬁﬁﬁé/w 20ms
R A e s -
£ 20 // 7 7 = ‘c/
5V S s T =N 4
| :‘ “ »\ ' — = ~— \— w
= — — > e s—<—"N < e
i R = 2N : %
N - = =) S <]
e — . / S -
— A —c Z Z = — = < N\ e
T— — — — - —
o+t —r<4FFT TS T e 4
30 40 50 60 70 80 90 100 110 120
LONGITUDE
¢ AP (mm/j)
40 (\j
30
@
a
g |
& 20
Shadl
<
=
10—
1 20 W
| - o Zs -2.0
oHH.HH.H\{%\H.H\\.\\H.\H‘T.Huf\\u
30 40 50 60 70 80 90 100 110 120
LONGITUDE
d AE (mm/j)
40
30—
@
(o]
g5 ]
& 20
= i
<
= ]
10
] / o
n ® . 0.0 ) -0.3
L R T R e I e e e R m e
30 40 50 60 70 80 90 100 110 120
LONGITUDE

Fi1a. 2.10 — Juillet, différences (DRN - MIN)
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1
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F1G. 2.11 — Moyenne zonale annuelle de la différence de convergence d’humidité entre MIN et
DRN (mm/j), sur les continents et sur les océans.

continentale.

Sur les continents des extra-tropiques, ceci résulte en une diminution de la précipitation
en été par le biais du recyclage. Au contraire, la convergence d’humidité, et par conséquent
I’écoulement total, ont tendance & augmenter.

Sur la fraction continentale des tropiques, la paramétrisation du drainage, et la réduction
d’évaporation qui lui est associée, ont des effets variables sur le cycle hydrologique. En particulier,
la convergence d’humidité peut aussi bien étre augmentée que diminuée, selon les saisons et les
régions.

En moyenne annuelle cependant, la convergence d’humidité augmente sur les continents,
principalement dans les tropiques, comme le montre la figure 2.11. Cette augmentation est
équilibrée par une diminution de la convergence d’humidité sur les océans tropicaux, qui est
en fait une augmentation de la divergence d’humidité qui les caractérise. L’effet majeur de
la paramétrisation du drainage dans les tropiques est donc un renforcement de la circulation
de Hadley-Walker, qui permet de transporter de 'humidité atmosphérique des océans vers les
continents, ou cette derniére est réduite a4 cause de la réduction d’évaporation. Ceci rejoint les
résultats de Shukla et Mintz (1982) et de Milly et Dunne (1994). Parallélement au renforcement
de la circulation de Hadley-Walker, la paramétrisation du drainage occasionne un déplacement
de la circulation de mousson vers le Nord. Cette meilleure pénétration plus profonde de la
mousson dans le sub-continent indien est en accord avec les résultats d’expériences modifiant
Iévaporation continentale (Laval et al., 1996; Milly and Dunne, 1994; Stamm et al., 1994).
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2.3 Sensibilité du MCG a la capacité utile du sol

2.3.1 Présentation des capacités utiles étudiées

Comme cela a été expliqué dans le paragraphe 2.1, la capacité en eau du sol est dans
SECHIBA une capacité utile. Celle-ci dépend de plusieurs facteurs, dont les principaux sont :

— la texture, qui est basée sur la granulométrie des particules de sol,

— la structure, qui désigne le mode d’assemblage des particules du sol (structure en agrégats
ou structure particulaire),

— la profondeur du sol.

Dans SECHIBA, la profondeur du sol est assimilée & la profondeur racinaire, et vaut un metre
sur I’ensemble des continents. La structure d’un sol n’est pas directement mesurable car c’est
une propriété qualitative du sol. Elle dépend entre autres de la minéralogie et de la nature de
la fraction humique, mais il n’existe pas & ma connaissance de données globales fiables de ces
facteurs. La plupart des auteurs qui ont cherché & extrapoler des valeurs de capacité utile se
sont donc basés les propriétés texturales des sols. On distingue, hormis les élément trés grossiers
(graviers et cailloux), trois classes granulométriques ou texturales :

— les sables désignent les particules dont le diameétre est compris entre 2 mm et 50 pm,

— les limons, celles dont le diametre est compris entre 50 et 2 pm,

— les argiles, celles dont le diametre est inférieur & 2 pm. 2

La texture est définie & partir de la proportion dans le sol des trois classes granulométriques, et
elle est souvent représentée sous forme d’un “triangle des textures”, dont un exemple est donné
par la figure 2.12. La figure 2.13 montre quant & elle comment la texture influence la capacité
utile d’un sol. La texture d’un sol dépend directement de la pédogenese, et par conséquent de la
nature des roches sous-jacentes, du climat, de la topographie et de la végétation. Tous ces facteurs
présentent une forte variabilité spatiale & toutes échelles, si bien que la texture et la capacité
utile sont elles aussi trés variables spatialement. Il est en particulier difficile de déterminer une
valeur de capacité utile représentative d’une maille de MCG, ainsi que la distribution globale
d’une telle grandeur.

Dans la version originale de SECHIBA (Ducoudré et al., 1993), la capacité utile W4,
vaut 150 mm sur ’ensemble des surfaces continentales. Cette simplification a plusieurs motifs :
le modele de surface que SECHIBA a remplacé avait lui aussi une capacité utile constante de
150 mm sur I’ensemble des continents, et faire la méme hypotheése dans SECHIBA permettait de
mieux isoler la réponse des paramétrisations originales de SECHIBA ; de plus, il n’existait que
treés peu de données globales de la capacité utile & I’époque. A ma connaissance, seules Wilson
et Henderson-Sellers (1985) proposaient un jeu global de textures en vue d’une utilisation dans

2Les expressions “sables”, “limons” et “argiles” pour nommer les classes granulométriques des particules du
sol ne doivent pas étre confondues avec les mémes expressions utilisées en minéralogie. Par exemple, la classe
granulométrique des argiles contient souvent d’autres minéraux que les argiles minéralogiques, et la classe granu-
lométrique des limons peut contenir des sables minéralogiques fins, ainsi que de grosses argiles minéralogiques.
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(1991).
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les MCG, & partir duquel il aurait été possible de déterminer un jeu réaliste de capacités utiles
sur les continents. La valeur de 150 mm retenue & l'origine dans SECHIBA pour la capacité
utile d’un sol de 1 m est trés largement utilisée dans les MCG. Elle est trés proche de la valeur
moyenne des capacités utiles de 146 kg.m 2 proposée par Mintz et Serafini (1992), et fut utilisée
des le premier modele d’hydrologie des surfaces continentales (Manabe, 1969). Une discussion
plus compléte de la pertinence de cette valeur peut étre trouvée dans Mintz et Serafini (1992).

Par la suite, la capacité en eau du sol fut localement réduite & 30 mm dans les zones
désertiques, afin de limiter les précipitations convectives dans les zones désertiques (Polcher,
communication personnelle). Ceci constitue une premiére preuve de la sensibilité du cycle hy-
drologique simulé & la capacité en eau du sol.

Patterson (1990) propose deux jeux globaux de capacité en eau du sol :

— une “Total-Available Water Holding Capacity” (ou AWHC), qui correspond & une capacité
utile, en mm pour un metre de sol,

— une “Total Water Holding Capacity” (ou TWHC), qui correspond & une capacité au champ,
en mm pour un metre de sol.

Ces jeux de données sont compilés & partir de la carte des sols de la FAO/UNESCO (1971-1981) :
un profil de sol caractéristique est associé a chaque type de sol de la classification FAO /UNESCO
(1971-1981) ; chaque profil est caractérisé par I'épaisseur et la texture des différents horizons;
les capacités en eau résultantes sont intégrées sur la hauteur du profil, ce qui donne une valeur
de AWHC et TWHC pour chacun des types de sol, et ces valeurs sont compilées sur le globe, &
la résolution 0.5°x0.5%, & partir de la carte des sols de la FAO/UNESCO.

Dans le cadre d’une étude de la sensibilité de SECHIBA A la capacité en eau du sol, le
réalisme imposerait de remplacer les valeurs originales de capacité du sol de SECHIBA par les
valeurs de AWHC, puisque la capacité du sol est une capacité utile dans SECHIBA. Cependant,
la moyenne des AWHC sur les continents est 123 mm, ce qui est trés proche de la valeur de 129
mm obtenue en moyennant sur les continents les capacités de 150 et 30 mm de SECHIBA. La
moyenne des TWHC valant 287 mm, c’est ce jeu de capacités qui a été choisi pour remplacer les
valeurs originales : les variations de capacité sont ainsi plus fortes, et elles sont positives, ce qui
doit induire des variations positives d’évaporation, dont il sera intéressant de comparer les effets
& ceux des variations négatives d’évaporation induites par la paramétrisation du drainage. Le
choix des données de TWHC s’explique enfin par le fait que la capacité volumique de stockage
de I'eau dans le sol dépend de la profondeur du sol, qui est dans le MCG du LMD assimilée
a la profondeur racinaire. Les rares mesures de cette grandeur indiquent qu’elle est largement
supérieure & 1 metre dans les écosystemes forestiers.

2.3.2 Description des expériences numériques

Deux simulations sont effectuées avec le cycle 5.2 du MCG du LMD, qui est présenté dans
I’appendice A. Dans ces deux simulations, les processus de surface sont décrits par le modele
SECHIBA (section 1.3.3), avec un ruissellement de type “tout ou rien”, et la paramétrisation
du drainage présentée en section 2.2.2. La profondeur du sol vaut 1 metre dans les deux simu-
lations. Elles couvrent dix ans, les températures de surface de la mer étant prescrites selon les
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F1a. 2.15 — Moyennes annuelles sur I’ensemble des continents des humidités du sol simulées dans
DRNS5 et TWHC.

observations de Reynolds (1988) pendant la période 1979-1988. La seule différence entre les deux

simulations concerne la capacité en eau du sol :

— dans la simulation DRNJS, toutes les mailles continentales ont la méme capacité utile de
150 mm, sauf dans les déserts ou elle vaut 30 mm (figure 2.14a). La simulation DRN5 est
tres semblable & la simulation DRN étudiée dans la section précédente, puisque leur seule
différence résulte du changement de cycle du MCG du LMD (cycle 6 pour DRN et cycle
5.2 pour DRN5). Ce changement s’explique par I'évolution de la version de référence du
MCG du LMD au cours de cette these.

— dans la simulation TWHC, la valeur de la capacité en eau du sol est déterminée en chaque
maille continentale par une interpolation, a la résolution 64x50 du MCG, des données de
TWHC 4 la résolution 0.5°x0.5%. La figure 2.14b montre les valeurs ainsi obtenues, et la
figure 2.14c présente les différences de capacité en eau du sol entre les simulations TWHC
et DRNJ : ces différences sont presque partout positives, et leur moyenne vaut 110 mm.

Afin d’accélérer la mise & ’équilibre de la simulation TWHC, son état initial a été modifié
par rapport a celui de DRN5 : les humidités des deux couches du sol ont été, en chaque maille
continentale, multipliées par

twhc(iy)

drn5(ij)
ou ij désigne la maille, et ol twhe(ij) et drnb(ij) désignent les capacités du sol dans les si-
mulations TWHC et DRN) respectivement. Il suffit ainsi d'un an 4 la simulation TWHC pour
atteindre son état d’équilibre, comme le montre la figure 2.15.

Nous présenterons dans cette étude des moyennes annuelles établies sur les neuf derniéres
années simulées. Les moyennes mensuelles présentées sont cependant établies sur dix ans. En
effet, il avait été choisi au début de cette thése de préparer les moyennes mensuelles par tranche
de cinqg ans, et les fichiers journaliers ont été perdus. Au vu de la figure 2.15, qui indique que
la premiere année de chaque simulation est assez proche des neuf suivantes, il n’a pas semblé
nécessaire de refaire les simulations. Sachant qu’une moyenne est d’autant plus significative
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TAB. 2.3 — Résumé des différences entre DRN5 et TWHC : moyennes annuelles sur les continents.
Une différence statistiquement significative au risque a=0.05 est indiquée par *.

DRN5 TWHC | TWHC-DRN5

Capacité en eau du sol (mm) 129 287 157.4

Humidité du sol (mm) 59.7 101.6 41.9x
Evaporation (mm/an) 472 660 188
Ruissellement (mm/an) 490 414 -T6x
Drainage (mm/an) 116 88 -28x
Ecoulement total (mm/an) 606 502 -104x
Précipitation (mm/an) 1082 1166 84x
Convergence d’humidité (mm/an) 610 506 -104%
Température de surface (C) 17.5 15.7 -1.8x%
Flux de chaleur sensible (W.m?) 47.9 36.9 -11%
Pression au niveau de la mer (hPa - 1000) | 12.7 13.5 0.8x

statistiquement qu’elle couvre une longue période, les moyennes mensuelles sur dix ans ont été
préférées aux moyennes sur les cinq derniéres années.

2.3.3 Résultats
2.3.3.1 Etude des bilans annuels sur les continents

Le tableau 2.3 montre que, suite & 'augmentation de capacité en eau du sol, I’humidité
moyenne du sol augmente fortement et de maniére significative entre les simulations DRN5 et
TWHC. Plus d’eau est ainsi disponible dans le sol pour I’évaporation, si bien que cette derniére
augmente massivement. En revanche, le ruissellement et le drainage diminuent. La diminution du
ruissellement est directement liée & 'augmentation de la capacité du sol, qui rend la saturation
plus difficile. Le ruissellement, qui est de type “tout ou rien”, se produit donc plus rarement. La
diminution du drainage s’explique quant & elle par le fait que 'humidité relative du sol, dont
dépend directement le drainage (section 2.2.2), diminue.

Dans I'atmosphére au-dessus des continents, I’augmentation d’évaporation est partagée de
maniere presque égale entre une augmentation des précipitations et une diminution de conver-
gence d’humidité, qui équilibre la diminution de I’écoulement total (ruissellement + drainage).
Ce résultat est analogue & celui de Milly et Dunne (1994) qui comparent deux simulations o1 la
capacité du sol vaut uniformément 40 mm et 600 mm respectivement.

Le bilan énergétique est également modifié entre DRN5 et TWHC. L’augmentation de
I’évaporation se traduit en effet par une perte accrue d’énergie de la part de la surface, sous
forme d’énergie latente. En conséquence, la surface refroidit significativement, et le flux de
chaleur sensible diminue significativement. Enfin, la pression au niveau de la mer augmente
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Fi1a. 2.16 — Moyennes annuelles des différences (TWHC-DRN5) d’humidité du sol (mm) ; iso-
lignes & -150, -50, 50, 150.

sur les continents, ce qui est lié & la diminution de température.

2.3.3.2 Distribution géographique des différences entre les deux simulations

La figure 2.16 présente les différences d’humidité du sol entre DRN5 et TWHC. Conformément
a I’étude précédente, ces différences sont majoritairement positives. La comparaison de cette fi-
gure avec la figure 2.14 montre que les différences positives d’humidité du sol ont toutes lieu 14
ou la différence de capacité en eau est positive entre DRN5 et TWHC. Ces deux cartes ne sont
cependant pas parfaitement corrélées. Dans le bassin amazonien par exemple, des différences
négatives d’humidité du sol apparaissent alors que les différences de capacité en eau sont 14 for-
tement positives. Au contraire, certaines des plus fortes augmentations d’humidité du sol ne sont
pas associées spatialement aux augmentations maximales de la capacité en eau. Ceci montre que
la capacité en eau n’est qu’'un facteur parmi d’autres pour déterminer I’humidité du sol. En fait,
la capacité en eau détermine une potentialité pour I’humidité du sol, mais c’est la convergence
d’humidité, c’est-a-dire 'apport d’eau a la surface, qui en détermine la valeur effective.

Finalement, les différences d’humidité moyenne traduisent les différences entre les deux
états d’équilibre du cycle hydrologique, dans DRNb5 et TWHC. Ces différences sont illustrées par
la figure 2.17, qui montre les moyennes annuelles des différences d’évaporation, de précipitation
et de convergence d’humidité entre les deux simulations. I’évaporation augmente dans toutes les
zones ot 'humidité du sol augmente?®, & I'exception des hautes latitudes, ot le principal facteur
limitant de I’évaporation n’est pas I’humidité du sol, mais le rayonnement net. Ces changements
d’évaporation sont associés aux changements de la branche atmosphérique du cycle hydrologique,

3La figure 2.17a ne montre pas de différences négatives d’évaporation dans les zones ot les différences d’humidité
du sol le sont. Ceci s’explique par le fait que les différences négatives d’humidité du sol sont faibles et ne peuvent
induire que de faibles différences d’évaporation, qui ne sont pas apparentes avec les isocontours utilisés dans la
figure 2.17a.



56 Chapitre 2. Sensibilité du MCG a la répartition verticale de ’eau dans le sol

a AE (mm/j)
80 MAX: 2.25
| MIN: -1.19
60—
40
= i
S
2 207
> i
0_
.| 4.0
, ]
-20— 1.0
0.5
N -0.5
-40— -1.0
| -2.0
-4.0
-60 L — T T T T T T T L — L — L — L —
-150 -100 50 0 50 100 150
LONGITUDE
b AP (mm/j)
MAX: 276
MIN: -4.20
=
a
=)
=
— 4.0
| i
1.0
0.5
-0.5
-1.0
-2.0
-4.0
LONGITUDE
¢ A(P — E) (mm/j)
MAX: 2.80
MIN: -5.55

LATITUDE

"
2l 2.0
1.0
0.5
-0.5
-1.0
-2.0
-4.0

-150 -100 -50 0 50 100 150
LONGITUDE

Fic. 2.17 — Différences (TWHC-DRN5) : moyennes annuelles a de I’évaporation, b des
précipitations et ¢ de la convergence d’humidité (mm/j). Isolignes & -4, -2, -1, 1, 2, 4.



2.3. Sensibilité du MCG a la capacité utile du sol 57

|0 il s

\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|\\\\|
-100 -75 100 125 150 175

LONGITUDE

LATITUDE

F1G. 2.18 — Localisation des six régions de la ZCIT comparées dans le tableau 2.4.

c’est-a-dire aux changements de précipitation et de convergence d’humidité.

Dans les ceintures pluvieuses des extra-tropiques (Europe et Etats-Unis), augmenta-
tion d’évaporation est associée & une augmentation de la précipitation alors que la convergence
d’humidité ne change pas. Ceci indique que 'augmentation de convergence est localement ali-
mentée par I'augmentation d’évaporation, ce qui traduit le recyclage local de I'évaporation en
précipitation (paragraphe 2.2.5.2). Il est cependant intéressant de noter que dans ces régions,
les augmentations maximales des pluies ne sont pas liées & des maxima de 'augmentation de
Pévaporation, mais sont localisées sur les reliefs (Rocheuses et Appalaches en Amérique du
Nord, Alpes et Carpates en Europe). Ces reliefs sont 'emplacement des pluies maximales dans
les extra-tropiques, car ils entrainent des ascendances favorables & la condensation. La localisa-
tion des augmentations maximales de précipitation sur ces reliefs suggere que 'augmentation de
vapeur d’eau dans l'air se traduit par une augmentation de précipitation d’autant plus grande
que les conditions locales sont favorables & la condensation.

Dans les tropiques, la convergence d’humidité diminue sur les continents et augmente sur
les océans, entre DRN5 et TWHC. Les changements de précipitation, plus complexes, sont globa-
lement positifs sur les océans et sur la majorité des continents. Sur les océans, les augmentations
de précipitation sont corrélées aux augmentations de convergence d’humidité, qui sont localisées
sur la ZCIT (figure 2.17). Sur les continents, la précipitation augmente dans les régions cotieres
(cote nord-est du Brésil, cote du Golfe de Guinée), et diminue dans la ZCIT, ou la convergence
d’humidité diminue également. La diminution de précipitation est trés faible et sans doute peu
significative au niveau de la cellule convective africaine, mais est plus importante au niveau des
cellules plus actives, comme par exemple en Indonésie.

Une étude statistique est réalisée dans les régions situées au centre des cellules convectives
continentales, qui sont présentées sur la figure 2.18. En chacune de ces régions, et pour plusieurs
variables critiques pour la convection tropicale, des tests de Student sont effectués pour comparer
les moyennes des deux échantillons constitués par :

1. les neuf moyennes annuelles sur la région dans la simulation DRN5.
2. les neuf moyennes annuelles sur la région dans la simulation TWHC.

Les résultats de ces tests sont présentés dans le tableau 2.4. Ce tableau montre d’abord que
dans les six régions, les augmentations d’évaporation, ainsi que les diminutions de convergence
d’humidité et de flux de chaleur sensible sont significatives. Les diminutions de précipitation
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TAB. 2.4 — Résumé des différences de climat entre DRN5 et TWHC dans les six régions tropicales
localisées sur la figure 2.18. Une différence soulignée indique une différence non significative au
risque a=0.05.

Région DRN5 TWHC-DRN5

P P-E | AP AP-E AE AH
Indonésie (5) 15.8 13.1 | -2.3 -4.0 1.6 -27.1
Colombie (1) 21.4 19.3 | -2.0 -3.3 1.4 -27.1
Nouvelle Guinée (6) | 23.5 21.5 | -1.9 -34 1.6 -30.8
Brésil (2) 10.1 7.5 |-0.9 -1.9 0.9 -16.1
Afrique (4) 6.4 48 | -0.5 2.0 1.6 -26.5
Afrique (3) 6.0 2.8 | -0.2 -1.5 1.3 -22

sont significatives également, sauf dans la région africaine 3. Il existe une bonne corrélation
entre les variations de convergence d’humidité et de précipitation, ce qui est lié au fonction-
nement des cellules de Hadley-Walker. Polcher (1995) a montré que la convergence d’humidité
et la précipitation tropicales étaient sensibles au flux de chaleur sensible qui a une influence
importante sur le nombre d’événements fortement convectifs. Le tableau 2.4 montre que la
convergence d’humidité et le flux de chaleur sensible diminuent dans chacune des six régions
étudiées. Cependant, il ne met pas en évidence de corrélation entre 'amplitude des diminutions
de ces deux grandeurs. C’est en fait avec les moyennes annuelles de la convergence d’humidité
que les différences de flux de chaleur sensible sont le mieux corrélées. Les six régions étudiées
sont localisées dans la ZCIT, ou la convergence d’humidité moyenne est fortement corrélée au
nombre d’événements fortement convectifs. Une diminution donnée du flux de chaleur sensible
a donc un impact plus fort sur la convection et la convergence d’humidité des régions les plus
convectives (Indonésie, Colombie, Nouvelle Guinée).

Les zones cotieres des continents, ou la précipitation augmente entre DRN5 et TWHC,
sont moins convectives que les six précédentes. La fréquence des événements fortement convectifs
y est donc plus faible, si bien que les variations du flux de chaleur sensible ont une influence
faible sur les précipitations. Ceci permet un effet direct de 'augmentation de la vapeur d’eau at-
mosphérique sur les précipitations. Le fait que les augmentations de précipitation soient confinées
aux régions cotieres appelle cependant une analyse plus fine. Dans les régions divergentes as-
sociées aux ceintures subsidentes (déserts tropicaux), la précipitation n’augmente pas, & cause
de la subsidence, qui inhibe les ascendances convectives, et qui est renforcée par 'augmentation
de la pression sur les continents. En Amérique du Sud cependant, il existe une région non sub-
sidente ou la précipitation n’augmente pas entre DRN5 et TWHC. Cette région (la région Sud
sur la carte 2.19), qui montre une diminution de convergence d’humidité en moyenne annuelle
(figure 2.17¢), n’est pourtant pas associée a une forte convergence d’humidité en moyenne an-
nuelle. Afin de comprendre ces changements du cycle hydrologique, les cycles annuels moyens
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dans cette régions sont comparés aux cycles annuels moyens dans la région Nord localisée sur
la carte 2.19. Cette région cotiere voit elle, en moyenne annuelle (figure 2.17) une augmentation
des précipitations alors que la convergence d’humidité n’y change pas. Deux périodes sont &
distinguer :

— en juin, la précipitation augmente beaucoup dans le région Nord cotiere, alors qu’elle
ne change pas sensiblement dans la région Sud intra-continentale. I’augmentation de
précipitation dans la région Nord étant associée & une augmentation de la convergence
d’humidité, cela suggere que ces deux augmentations sont liées a la circulation.

— en septembre, la convergence d’humidité diminue dans les deux régions. Cette diminution
est directement liée & 'augmentation de ’évaporation dans la région Nord. Dans la région
Sud au contraire, la diminution de convergence d’humidité a une amplitude bien supérieure
a laugmentation d’évaporation, et elle est associée & une diminution des précipitations,
ce qui suggere que la diminution de convergence d’humidité est principalement liée & un

changement de circulation.

La région Nord cotiere, comme les autres régions cotieres ol la précipitation augmente, subit
I'influence de la ZCIT océanique, ou la convergence d’humidité et la précipitation augmentent (fi-
gure 2.17b et c). L’effet des cellules convectives océaniques sur la région Sud intra-continentale est
en revanche négligeable : tout au plus peut-elle expliquer la 1égére augmentation de précipitation
en mars. La forte diminution de convergence d’humidité en juillet-aotut-septembre, dont 'ampli-
tude est beaucoup plus forte que I’'augmentation d’évaporation, montre que la région Sud est,
dans TWHC, associée pendant cette période & une circulation divergente.

2.3.4 Résumé

L’augmentation de capacité en eau du sol réalisée dans cette expérience entraine une
augmentation de I’évaporation continentale dans les régions ou 'humidité du sol est le facteur
limitant de I'évaporation. Cette augmentation de I’évaporation entraine un refroidissement signi-
ficatif des surfaces continentales des basses couches de ’atmosphere. Elle entraine également des
changements notables de la branche atmosphérique du cycle hydrologique, qui sont résumés sur
la figure 2.21. L’augmentation d’évaporation sur les continents y diminue la convergence d’hu-
midité, et entraine par conséquent une diminution de la divergence d’humidité sur les océans.
Les changements de précipitation sur les continents et les océans résultent des changements de
convergence d’humidité et d’évaporation, mais ils dépendent fortement des processus physiques
qui conduisent & la condensation, comme le suggéraient déja Shukla et Mintz (1982) :

— dans les extra-tropiques, sur les continents, la précipitation augmente principalement en
été, quand I’évaporation augmente. Cette augmentation de précipitation est liée a 'exis-
tence de processus de condensation a petite échelle, comme la convection thermique as-
sociée au phénomene de recyclage, ou a échelle régionale comme les ascendances orogra-
phiques;

— la précipitation augmente aussi sur les océans des extra-tropiques. Cette augmentation est
localisée au centre des systémes dépressionnaires, o elle est associée & une augmentation de
la convergence et & une diminution de la pression entre DRN5 et TWHC. Il est probable que
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cette diminution de pression est & 'origine de ’augmentation de la pluie, ce qui indiquerait
une nouvelle fois que I'augmentation de la vapeur d’eau dans 'air n’est qu’une condition

nécessaire mais pas suffisante pour I'augmentation de la précipitation;

au niveau de la ZCIT, les précipitations diminuent sur les continents, & cause de la baisse
d’intensité des cellules de Hadley-Walker, elle-méme due & la diminution du flux de chaleur
sensible. Sur les océans, la diminution de la divergence d’humidité se traduit par une
augmentation de la convergence sur la ZCIT océanique, qui entraine 'augmentation de la
précipitation ;

au niveau des zones subsidentes des tropiques (autour de 20 & 30° de latitude), ot la subsi-
dence inhibe tres fortement les précipitations, les changements de convergence d’humidité
ne sont pas transmis a la précipitation, ni sur les océans, ni sur les continents ;

enfin, dans les zones tropicales continentales comprises entre les zones subsidentes et la
ZCIT, les précipitations augmentent, mais seulement dans les régions cotieres qui subissent
I'effet de la ZCIT océanique.
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Chapitre 3

Sensibilité du MCG a la variabilité
sous-maille du ruissellement

3.1 Introduction

Le probleme posé dans ce chapitre est celui de I’échelle spatiale caractéristique des proces-
sus hydrologiques, et de son rapport avec 1’échelle des processus qui peuvent étre simulés dans un
MCG. Dans le MCG du LMD, les variables hydrologiques sont homogenes sur I’ensemble d’une
maille, dont la surface moyenne est 400x400 km? & la résolution 64x50 utilisée pour cette these.
Dans la réalité, la pluie est variable & une échelle beaucoup plus fine. Dans les tropiques, les
systémes convectifs induisent des pluies trés intenses et trés localisées (quelques km? & quelques
dizaines de km?). Dans les ceintures humides des extra-tropiques, les précipitations sont do-
minées par les processus de condensation a grande échelle, liés aux systémes dépressionnaires,
mais 1a encore, la pluie n’est pas homogene & grande échelle car elle est associée spatialement
au passage des fronts dépressionnaires. L’échelle spatiale caractéristique de I’hydrologie du sol
dépend de 'échelle de variation des propriétés du sol, du couvert végétal, des précipitations, et
de la topographie, qui influence le ruissellement et le drainage, ainsi que les précipitations. Tous
ces facteurs présentent une tres forte variabilité spatiale, qui ne peut étre résolue méme aux plus
fortes résolutions actuelles des MCG.

Cette sous-estimation générale dans les MCG de la variabilité spatiale des processus hy-
drologiques a des répercussions sur les quantités simulées. Prenons ’exemple du ruissellement,
dont il est habituel de distinguer deux types en hydrologie (Todini, 1995).

Le ruissellement dit “de Dunne” a lieu quand le sol est saturé, ce qui arrive souvent au creux
des vallées, du fait de la proximité des nappes aquiferes associées aux rivieres. Dans un bassin
versant, ou dans une maille de MCG, on peut considérer que les zones saturées et insaturées
sont distribuées de maniére aléatoire. Certaines zones sont presque toujours saturées, comme
aux abords des cours d’eau ou dans les tourbieres, alors que d’autres zones le sont rarement, par
exemple sur les fortes pentes. A cette variabilité liée a la morphologie du réseau hydrographique,
s’ajoute la treés forte variabilité spatiale des capacités au champ, si bien qu’a I'échelle d’une
maille de MCG, la quantité d’eau qui peut s’infiltrer dans le sol est fortement variable dans
I’espace. Lorsqu’il pleut, les zones ou cette quantité est faible vont produire du ruissellement
trés rapidement, alors qu’ailleurs, I’eau pourra s’infiltrer davantage, et seule une forte pluie sera
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capable de produire du ruissellement.

Le ruissellement dit “de Horton” a lieu quand l'intensité locale des pluies excede la
perméabilité, ou conductivité hydraulique, du sol. Sur un sol homogene, du ruissellement peut se
produire selon le processus de Horton si la pluie est concentrée localement. Si la méme quantité
de pluie est répartie sur une large surface, et que l'intensité locale résultante est inférieure a la
conductivité hydraulique du sol, il n’y aura pas de ruissellement.

La solution communément adoptée par les modélisateurs est de prendre en compte implici-
tement la variabilité spatiale des processus hydrologiques au moyen de distributions statistiques
d’un ou plusieurs facteurs importants, et de déterminer a partir de ces distributions les quantités
écoulées sur I'ensemble de la maille. Le précurseur de ce type de paramétrisation est Warrilow
(1986) qui formula un ruissellement de Horton & partir d’une distribution exponentielle de la
précipitation au sein d’une maille de MCG. Entekhabi et Eagleson (1989), en combinant une dis-
tribution gamma de la perméabilité du sol & la distribution exponentielle de la pluie, définissent
une paramétrisation du ruissellement sous ses deux formes de Horton et de Dunne, qui a été
incluse dans le MCG du Goddard Institute for Space Studies (GISS) par Johnson et al. (1993).

Une paramétrisation du ruissellement de Dunne fut initialement développée dans des bas-
sins versants particuliers, comme le bassin du Xinang-Jiang en Chine (Zhao, 1977) ou de I’Arno
en Ttalie (Todini, 1988), avant d’étre utilisée dans des MCG(Diimenil and Todini, 1992; Stamm
et al., 1994). Cette paramétrisation est basée sur une distribution puissance de la capacité en
eau du sol. Le ruissellement “tout ou rien” de SECHIBA étant assimilable & un ruissellement
de Dunne, c’est cette paramétrisation que nous allons introduire dans le MCG du LMD pour
prendre en compte I’hétérogénéité de la capacité utile au sein des mailles.

3.2 La paramétrisation du ruissellement distribué

Le principe de cette paramétrisation consiste a subdiviser le réservoir constitué par la
maille entiére en réservoirs élémentaires, dont la capacité utile est variable au sein de la maille.
La capacité utile de chaque réservoir élémentaire (exprimée en masse) est définie comme le
produit de :

— sa capacité utile surfacique ¢, exprimée en kg.m™2. Cette quantité est équivalente & une

hauteur d’eau exprimée en mm ;

— la surface de I’élément da(c), en m?.

La probabilité d’échantillonner la capacité utile ¢ dans la maille est donc donnée par da(c)/A,
ou A est la surface totale de la maille. La loi de probabilité de la variable aléatoire c¢ est donc
donnée par la fonction f telle que

[ [0,emaz] —  [0,1]

c —  da(c)/A (3-1)

ol Cmgz est la capacité utile élémentaire maximale dans la maille. On suppose que ¢ varie
de maniére continue entre 0 et ¢4z, Si bien que ¢ est une variable aléatoire continue et que f
est sa densité de probabilité. La fonction de répartition F' de la variable aléatoire ¢ est définie
par
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Flc) = /ch(c)dc (3.2)

F(c+) donne la probabilité d’échantillonner dans la maille une capacité utile élémentaire
¢ < cx. En d’autres termes, F'(cx) donne la fraction de la maille dans laquelle les capacités utiles

élémentaires ¢ sont inférieures ou égales & cx. Ainsi,

F(Cmaz) = 1 (3.3)

La loi de probabilité utilisée dans la paramétrisation étudiée est définie par sa fonction de
répartition F' :

F(c):1—<1— < )b (3.4)

Cmax
ou b est le parametre de la loi. Cette loi a été choisie car elle permet d’établir une for-
mulation analytique simple du ruissellement, dit ruissellement distribué puisqu’il dépend d’une
distribution statistique de la capacité utile.

3.2.1 Signification du parametre b de la fonction de répartition

Pour que la loi de probabilité de c représente correctement la variabilité spatiale de la
capacité utile d’'une maille de capacité utile totale ¢, il faut que 'espérance F(c) de la loi soit
égale & €. Ici, € = Wi44, selon les notations du chapitre 1. E(c) est définie par

E(c) = /Ocmaz cf(e)de (3.5)

Par intégration par parties, on obtient :

E(c) = [eF ()] — /0 " P(e)de (3.6)

qui, combinée avec I’équation 3.3, donne une relation simple entre ¢p,q; €t € :

Cman = (b + 1) (3.7)

Les capacités utiles varient de maniére continue entre 0 et cpq.. L’équation 3.7 indique
donc que, pour une méme valeur moyenne de capacité utile ¢ dans la maille, les capacités utiles
élémentaires seront définies sur un spectre d’autant plus large que b est grand. Le parameétre b
rend donc compte de 'hétérogénéité de la capacité utile dans la maille. A ce titre, plusieurs cas
particuliers sont intéressants a détailler :

—sib=0:alors ¢pe =0, et
0 si c<e¢
F(c) = (3.8)
1 st c=c¢
ce qui définit une distribution de Dirac. Cela revient a dire que la probabilité pour ¢ d’étre
inférieure & ¢ est nulle, donc que toutes les capacités utiles élémentaires sont égales a € :
la capacité utile est homogéne sur la maille, si bien que le ruissellement est de type “tout

ou rien” ;
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TAB. 3.1 — Récapitulation des valeurs de b utilisées pour la paramétrisation du ruissellement

distribué. Les MCG sont caractérisés par une estimation de leur résolution spatiale.

Références

Modeéle

Valeurs de b

Diimenil et Todini (1992)

MCG ECHAM?2
600 km x 600 km

0.01 & 0.5, en fonction de l'orographie

Wood et al. (1992) forcé 0.01 a4 10
Rowntree et Lean (1994) unicolonne 0.01, 0.5
Stamm et al. (1994) MCG du GFDL | 0.3, ou variable sur le globe :

500 km x 800 km

moyenne = 1.2, minimum = 0, maximum = 7.9

Liang et al. (1994)

forcé

0.008

Sivapalan et Woods (1995) | forcé 4.03
Polcher et al. (1996) forcé 0.2
1.0 e — -
] A
, | //
— / —
08 | |//l
0.6 A1 — 0 -
© b 02
L — /II .
.47 5 B
- ] I// I infini
24 B
1 /
1/
0.0 & -
T L e B
0O 200 400 600 800 1000

Fic. 3.1 — Influence du parameétre b sur la fonction de répartition F', pour ¢ = 150kg.m™".

C

2
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—-sib=1: .
F(e) = (3.9)

Cmax

ce qui traduit une loi uniforme d’espérance E(c) = ¢jpar/2 = C;

sib — 400 : alors ey — 400, si bien que 'hétérogénéité des capacités utile est maximale
au sein de la maille. En combinant les équations 3.4 et 3.7, on obtient :

Fle)=1- <1 - L)E)b (3.10)

(b+1
Or .
im (1-2) =¢ @ (a>0) (3.11)
T—+00 €T -
si bien que
lim F(c)=1—¢ ¢ (3.12)
b—+o0

ce qui est la fonction de répartition d’une loi de probabilité exponentielle de parametre 1/.
Il est intéressant de rappeler que de telles distributions exponentielles ont été fréquemment
utilisées dans des MCG pour rendre compte de I’hétérogénéité sous-maille de proces-
sus hydrologiques, en particulier de la pluie. L’appendice C présente brievement les pa-
ramétrisations du ruissellement qui résultent de I'utilisation de ces distributions exponen-
tielles (Warrilow et al., 1986; Entekhabi and Eagleson, 1989; Bonan, 1996).

En dépit de la tres large gamme de variations analytiquement possibles pour b (toutes
les valeurs réelles positives finies), il a principalement été utilisé & ma connaissance des valeurs
assez faibles, comme le montre le tableau 3.1. La figure 3.1 montre les courbes représentatives
des fonctions de répartition obtenues avec des valeurs de b variant entre les deux comportements
asymptotiques, b = 0 et b — 4o00. Cette figure montre que pour une capacité utile cx donnée, plus
b est grand, plus est grande la fraction de maille ou les capacités élémentaires ¢ sont inférieures
& cx. Ainsi, une pluie donnée sera capable de saturer une fraction de la maille d’autant plus
grande que b est grand, et donc, le ruissellement sera d’autant plus grand que b est grand. Une
exception cependant : si la pluie réussit a saturer toute la maille, le ruissellement sera le méme
quelle que soit la valeur de b.

3.2.2 Expression analytique du ruissellement

Nous allons ici montrer comment il est possible de dériver ’expression analytique du ruis-
sellement distribué & partir de la fonction de répartition de ¢ (équation 3.4). Cette présentation
s’inspire beaucoup de celle de Moore (1985). Le ruissellement R est un terme de I'équation bilan
de I'eau dans le sol :

ow
W:PL'FM_(Tr+Esol+Iloss)_R_D (3'13)
ot W est ’humidité du sol, ¢ le temps, P, la précipitation liquide (constituée de la pluie, de
la rosée et du brouillard précipitant), M la neige fondue, T, la transpiration, F, I'evaporation
du sol nu, Ij,ss est la perte par interception (section 1.3.2.1), et D le drainage. L’humidité du
sol désigne le contenu en eau de la maille entiere. L’équation 3.13 exprime simplement que la
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variation de I’humidité du sol au cours d’un pas de temps At est la somme algébrique des flux
entrant et sortant d’eau par rapport au sol de la maille. Nous allons maintenant chercher &
exprimer de maniére explicite le ruissellement R produit au cours du temps At en fonction des
autres termes de I’équation bilan. La séquence des calculs dans SECHIBA au cours d’'un pas
de temps impose que Py, I, M, T, et F,, soient calculés avant le ruissellement. Chacun de ces
termes est homogeéne sur toute la maille. On appellera pluie nette P, la somme algébrique

Pn =PL+M_ (Tr+Esol+Iloss) (314)

qui constitue le terme source pour le calcul du ruissellement. Ainsi, au cours d’un pas de temps,
le ruissellement dépend de la quantité d’eau évaporée, mais I'inverse est faux.

Le drainage est un terme facultatif dans SECHIBA. Quand il existe, il est calculé apres le
ruissellement, si bien qu’au cours d’un pas de temps, la quantité d’eau ruisselée est indépendante
de la quantité éventuellement drainée. Dans un souci de simplicité, nous poserons donc D = 0
pour rechercher ’expression du ruissellement.

Nous poserons enfin que la variation d’humidité du sol pendant At est

AW =Win — Wy (3.15)

et, pour simplifier les expressions, R et P, ne désigneront plus, dans la suite de cette section,
des flux mais des flux cumulés (en mm) pendant le pas de temps At.
Le ruissellement R, cumulé au cours du pas de temps At, est alors donné par

R=P, — (Wiianr — Wy) (3.16)
Dans le cas du ruissellement “tout ou rien”,

— si P, est suffisante pour amener, a la fin du pas de temps, 'humidité du sol a la capacité
utile de la maille ¢ , alors

Wiiar=c¢ (3.17)
R=P, - (E - Wt)
— sinon,
R=0
(3.18)

Wisnt =W+ P,

Dans le cas du ruissellement distribué, chaque réservoir élémentaire a un comportement
“tout ou rien”, si bien qu’au cours d’'un méme pas de temps, on peut avoir une production de
ruissellement en méme temps qu’une augmentation de I'humidité du sol & une valeur Wyyay,
intermédiaire entre Wy et €. Alors, P, et W, étant connus, I’équation 3.16 indique qu’il suffit de
déterminer Wy A; pour connaitre R. Pour cela, nous allons décomposer Wy A; en deux termes :

— Si+At, Phumidité contenue dans la fraction saturée du sol,
— NiiAg, Phumidité contenue dans la fraction non saturée du sol.

Nous commencerons par déterminer I’expression de Wy Ay dans le cas simple ou W; = 0.
Ce cas est schématisé sur la figure 3.2, qui représente ¢ en fonction de F(c), afin de rappeler une
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représentation en réservoir : I'axe des abscisses représente une surface, et I’axe des ordonnées
représente une hauteur d’eau en mm (c’est-a-dire un volume normalisé par une surface), si bien
que les volumes d’eau apparaissent comme des aires. La courbe donne pour chaque fraction de
maille F'(c) la valeur maximale des capacités utiles élémentaires ¢ au sein de la fraction de maille
considérée. La fraction de sol saturée par P, est donnée par F(P,), puisque dans cette fraction
de la maille, toutes les capacités utiles élémentaires sont inférieures a P,. Dans la fraction de sol
qui n’est pas saturée, c’est-a-dire 1 — F(P,), la hauteur d’eau stockée est uniformément égale &
P, car les capacités utiles sont partout supérieures a P,, qui est supposée homogene sur toute
la maille. Ainsi,

Nipar = Py [1 = F(P,)] (3.19)

Sirar est donnée par la moyenne des capacités élémentaires sur la fraction de maille
saturée :

P,
Sivar = /0 cf (c)de (3.20)

ou f est la densité de probabilité de la variable aléatoire ¢, c¢’est-a-dire la dérivée de F.
Par intégration par parties, on trouve :

Py
Spinr = [cF(Il - /0 F(c)de
Py
= P,F(P,) — F(e)de (3.21)
0
Finalement, dans le cas d’une humidité initiale nulle,
Py Py
Wyini= Py — | Flo)de =/ (1 — F(c)) de (3.22)
4 0

Ce résultat est schématisé sur la figure 3.2, o1 I’on retrouve géométriquement sous forme
d’aires les quantités Nyya; et S;pay données par les équations 3.19 et 3.20, et la figure représente
aussi le ruissellement R, conformément a ’équation 3.16.

Au vu du cas précédent, nous allons faire une hypotheése forte concernant la répartition
de T'eau dans les réservoirs élémentaires. Cette hypothese, dite de “redistribution uniforme”,
impose que l'eau soit distribuée de maniére uniforme dans tous les réservoirs non saturés, de
telle sorte que chacun contienne une hauteur d’eau égale a la capacité utile du plus grand des
réservoirs élémentaires saturés, comme le montre la figure 3.3. Alors, & chaque humidité du sol
W correspond une valeur unique pour la capacité du plus grand réservoir élémentaire saturé,
que I'on notera sat;. Cette hypothese permet d’exprimer simplement W; en fonction de sat;, en
reprenant la décomposition de W; en deux termes S; et Ny :

saty

Si = sat F(saty) — F(c)de (3.23)
0

Ny = sat; [1 — F(saty)] (3.24)
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Cmax

B s
TN,
IR

F(c)

0 F(R) 1

fraction saturée fraction non saturée

F1a. 3.2 — Schématisation de la production de ruissellement distribué, dans le cas d’une humidité
initiale nulle. Pour les notations, voir le texte.

Cc
Cmax
sat | - - - - - - -~
|
|
|
|
|
|
|
|
|
|
St : N St
|
|
0 ! F(c)
0 F(sat) 1
fraction saturée fraction non saturée

Fic. 3.3 — Illustration de I'’hypothese de “redistribution uniforme”. Pour les notations, voire le
texte.
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a b
c c
Cmax Cmax
satlf - - _ _ _ __ _
sat |------ sat2| _ _ _ _ _
| |
|
| I — 4 — — - — — — — — — 4
|
|
1
|
F(c
0 | F(c) 0 (©)
F(sat) 1 0 1

F1a. 3.4 — Justification graphique de la nécessité de 'hypothése de “redistribution uniforme”.
Pour les notations, voir le texte.

Wt:/[] (1 - F(c)) de (3.25)

Réciproquement, on peut exprimer sat; en fonction de W; en intégrant 1’équation 3.25.
On obtient ainsi :

sat; = (b+ 1)
¢

- (1 - @) _] (3.26)

L’hypothese de redistribution uniforme est essentielle, car elle permet de définir une re-
lation univoque entre W; et sat;. La figure 3.4a montre que, si I'on ne fait pas I'hypothese que
I’eau est répartie de maniere uniforme dans les réservoirs non saturés, on ne peut pas calculer
simplement N .S;. La figure 3.4b montre que supposer uniquement une répartition uniforme dans
le réservoir non saturé n’est pas suffisant pour définir une relation univoque entre W et saty,
puisque les deux valeurs satl et sat2 correspondent dans le cas présenté a la méme humidité W;.
Enfin, comme I'illustre la figure 3.5, I’hypothese de redistribution uniforme n’est pas équivalente
au fait que la précipitation nette P, soit uniforme sur la maille. Dans le cas ou P, est négative
(c’est-a-dire quand T, + Fg + Ijpss < P + M), ’hypothése “P, uniforme” empéche toute sa-
turation, et conduit & un probléme numérique de contenu en eau négatif pour les réservoirs
élémentaires de capacité ¢ < P,.

Sous I’hypothese de redistribution uniforme, connaissant P, et W;, donc saty, il est aisé
de déterminer Wy a;. En effet, on trouve sat; Ay par

satyay = saty + Py (3.27)

et I’équation 3.25, qui est valable pour une humidité quelconque, donne :

sati+ Py
Wiy ar :/0 (1 — F(c)) de (3.28)

ce qui généralise le résultat trouvé pour une humidité initiale nulle, avec donc sat; = 0
(équation 3.22). La combinaison des équations 3.16, 3.25 et 3.28 donne une premiére expression
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c
Cmax
sat | __ _ _ _
|
|
|
|
|
|
|
|
0 } F(c)
0 F(sat) 1
R<o0
" R uniforme" "redistribution uniforme"
c c
Cmax Cmax
sat - - - - - - - -] sat f--- - - F - ——— -
| $ Fr’} | $ Fr’]
} Sakedt |- A
| | |
| |
| |
| |
| |
0 | F(c) 0 ‘ | F(c)
P, F(sat) 1 0 F(sat+at) F(sat) 1

Fia. 3.5 — Justification de la différence entre I’hypothese de “redistribution uniforme” et I'uni-
formité de la précipitation nette P,. Pour les notations, voir le texte.
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TAB. 3.2 — Comparaison du ruissellement distribué selon la paramétrisation SSV et du ruissel-

lement “tout ou rien”, en fonction du régime pluviométrique.

Régime pluviométrique

Ruissellement distribué

Ruissellement “tout ou rien”

Piim (b‘l‘l)E( _%)b_l c—W;
Si.Pn>.Plim Pn—(E—Wt) _Pn—(E—Wt)
SiPnSPlim Pn_( 0

générale pour le ruissellement R produit pendant le pas de temps At :

sati+ Py
R=P, - (1= F(c))dc

saty

(3.29)

En calculant le terme intégral et en remplacant sat; par son expression donnée par
I’équation 3.26, on trouve I'expression analytique du ruissellement R produit pendant ’intervalle
de temps At, au cours duquel est tombé une précipitation nette P, sur un sol contenant une

humidité W; :
( X Wt> BT P,
4 (b+1)e

Cette équation décrit le ruissellement dans le cas ou P, est insuffisante pour saturer

b+1

R=P,—(G-W,) +¢ (3.30)

I'intégralité du sol. Dans le cas contraire, le ruissellement est identique au ruissellement “tout
ou rien”, défini par I'équation 3.17. Les équations 3.30 et 3.17 définissent la paramétrisation du
ruissellement distribué, ou paramétrisation SSV (pour “Subgrid Scale Variability”). La valeur
limite de la pluie nette Py, qui distingue les deux régimes du ruissellement distribué vérifie
simultanément les équations 3.30 et 3.17, et vaut

(3.31)

C

1
Wi\ #+1

Piim = (b+ 1)E (1 - Tt>
Dans l'optique de I'étude de sensibilité qui nous intéresse, le tableau 3.2 résume les
différences entre le ruissellement distribué selon la paramétrisation SSV, et le ruissellement
“tout ou rien”, qui constituera le controle pour I’étude de sensibilité & la paramétrisation SSV.

3.3 Description des expériences numériques

Quatre simulations sont effectuées avec le cycle 6 du MCG du LMD : il s’agit de la méme
version utilisée pour I'étude la sensibilité & la paramétrisation du drainage (section 2.2). Dans
les quatre simulations, les processus de surface sont décrits par le modele SECHIBA 1.3.3.
L’hydrologie du sol est traitée de maniére identique dans toutes les mailles continentales : la
profondeur du sol est 1 m, la capacité utile de la maille est de 150 kg.m 2 (sauf dans les
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TaB. 3.3 — Différences entre les quatre simulations étudiées pour établir la sensibilité du MCG
du LMD a la paramétrisation du ruissellement.

Nom Ruissellement Période simulée
DRN “tout ou rien” (b = 0) 1979 & 1988
TOT distribué, b = 0.2 1979 & 1988
TOTO0.5 distribué, b = 0.5 1981 & 1984
TOT5 distribué, b = 5 1981 & 1984

déserts, ou elle vaut 30 kg.m ?), et le drainage est inclus selon la paramétrisation décrite en
section 2.2.2. Les quatre simulations different par la paramétrisation du ruissellement et par le
nombre d’années simulées, comme le montre le tableau 3.3 :

— la simulation DRN est exactement identique & celle étudiée en section 2.2. Sa comparaison
avec TOT montrera I'impact, par rapport a la paramétrisation “tout ou rien”, de la pa-
ramétrisation SSV du ruissellement distribué, pour une valeur du parameétre b = 0.2 dans la
gamme des valeurs couramment utilisées (tableau 3.1). Les simulations DRN et TOT sont
des simulations longues (10 ans), ce qui permettra des études statistiques des résultats.
Elles sont forcées par les mémes températures de surface de la mer (Reynolds, 1988), et
ont le méme état initial. Afin de diminuer 'effet des conditions initiales sur les résultats,
la premiere année est éliminée, et il est vérifié que les simulations sont & 1’équilibre cli-
matique. Par exemple, les séries chronologiques d’humidité du sol ne présentent pas de
tendance inter-annuelle au cours des neuf années étudiées ;

— les simulations TOT0.5 et TOTSH ont été réalisées pour déterminer I'impact du parameétre
b sur la réponse du MCG a la paramétrisation du ruissellement distribué. Plus courtes
(4 ans), elles commencent & I’état initial de DRN au ler janvier 81, et sont forcées par
les températures de surface de la mer analysées par Reynolds pendant la période 1981-
1984. La premiere valeur testée, b = 0.5, fait partie des valeurs couramment utilisées dans
la paramétrisation SSV, contrairement a la valeur b = 5, avec laquelle la fonction de
répartition des capacités utiles est trés proche de sa limite exponentielle (figure 3.1).

3.4 Comparaison de DRN et TOT

3.4.1 Etude globale

Quelle que soit sa paramétrisation, le ruissellement dépend fortement de la précipitation
nette P, (équation 3.16). Dans les simulations étudiées, les processus liés & la neige et & l'inter-
ception sont trés similaires, si bien que les variations de convergence d’humidité (P — E) entre
les deux simulations constituent une bonne approximation des variations de précipitation nette.

La comparaison des figures 3.6a et 3.6b montre qu’en janvier, les différences de ruisselle-

ment et de convergence d’humidité entre les deux simulations sont tres fortement corrélées dans
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a AR (mm/j)

LATITUDE
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F1G. 3.6 — Janvier : a différence de ruissellement (TOT-DRN) en mm/j, b différence de conver-
gence d’humidité (TOT-DRN) en mm/j, ¢ convergence d’humidité dans DRN en mm/j.
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MAX: 8.65
MIN: -0.81

LATITUDE

0.10

0.00

LONGITUDE

Fia. 3.7 — Janvier : différence de ruissellement normalisé (TOT-DRN); contours & -0.5, -0.3,
-0.1, 0, 0.1, 0.3, and 0.5.

les tropiques, alors que dans la plupart des zones extra-tropicales, les différences de ruissellement
sont positives quel que soit le signe des différences de convergence d’humidité. Le paralléele avec
la figure 3.6¢ montre que :

— les zones ou le ruissellement est plus fort dans TOT quelles que soient les différences de
convergence d’humidité sont les zones ot la convergence d’humidité est faible

— les zones ou les différences de ruissellement et de convergence d’humidité sont corrélées
sont les zones de trés forte convergence d’humidité (la ZCIT et les chaines de montagnes).

Dans les zones trés humides en effet, le sol est proche de la saturation, si bien que le drainage
est similaire dans les deux simulations, et que le ruissellement 1'est également si la convergence
d’humidité est similaire dans les deux simulations (tableau 3.2), et que les différences de ruis-
sellement proviennent principalement des différences de convergence d’humidité entre les deux
simulations. En revanche, dans les zones de faible convergence d’humidité, ou le sol n’est pas
saturé, la paramétrisation “tout ou rien” ne produit pas de ruissellement contrairement & la
paramétrisation SSV.

Les différences de ruissellement entre les deux simulations résultent donc de deux causes
distinctes : les effets directs de la paramétrisation SSV, et les variations de convergence d’hu-
midité, associées d'une part a la variabilité du climat simulé, et d’autre part aux possibles
rétro-actions de I'atmosphére aux changements directs induits par la paramétrisation SSV. La
figure 3.7 présente la moyenne en janvier des différences, entre TOT et DRN, du ruissellement
normalisé par la convergence d’humidité. La normalisation est effectuée au pas de temps journa-
lier, et le ruissellement normalisé est nul quand la convergence d’humidité est négative ou nulle.
Cette normalisation permet de réduire 'influence des variations de convergence d’humidité sur
les variations du ruissellement, si bien que le ruissellement normalisé est un bon indicateur des
effets directs de la paramétrisation SSV sur le ruissellement. La figure 3.7 montre qu’en janvier,
le ruissellement normalisé est augmenté par la paramétrisation SSV quasiment partout, et méme
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TAB. 3.4 — Résumé des différences entre DRN et TOT : moyennes annuelles sur les continents.
Un astérisque indique une différence statistiquement significative au risque a=0.05.

DRN TOT | TOT-DRN
Ruissellement (mm/an) 403 421 18
Précipitation (mm/an) 1029 1021 -8
Evaporation (mm/an) 527 518 -9
Convergence d’humidité (mm/an) | 502 503 1
Humidité du sol (mm) 57.1  53.6 -3.5%
Drainage (mm/an) 99 82 -17x
Ecoulement total (mm/an) 502 503 1
Température de surface (C) 14.3 145 0.2

dans les zones tropicales ou le ruissellement est plus faible dans TOT.

La méme étude en juillet montre des résultats similaires : la paramétrisation SSV n’aug-
mente que faiblement le ruissellement (principalement dans les extra-tropiques), malgré un effet
direct important. L’augmentation du ruissellement est encore plus faible en juillet qu’en janvier,
car la convergence d’humidité est alors tres faible dans les extra-tropiques.

Le tableau 3.4 montre qu’en moyenne annuelle également, la paramétrisation SSV n’aug-
mente que trés peu le ruissellement, de maniére non statistiquement significative. En revanche,
I’humidité du sol, ’évaporation et le drainage sont significativement plus faibles dans TOT
que dans DRN. Ces diminutions peuvent étre associées a la paramétrisation SSV puisque ni la
précipitation, ni la convergence d’humidité ne sont significativement différentes entre les deux
simulations. L’écoulement total ne change pas significativement car ses deux termes, le ruissel-
lement et le drainage, varient en sens contraire. Enfin, le tableau 3.4 montre que les moyennes
annuelles de la température de surface ne sont pas significativement différentes dans les deux
simulations. C’est également le cas pour les autres termes du bilan radiatif des continents, ce
qui est certainement 1ié aux faibles variations d’évaporation entre DRN et TOT.

3.4.2 Etudes régionales

Deux régions extra-tropicales sont étudiées en détail. La premiere est le bassin du Missis-
sippi, qui couvre 21 mailles de MCG, et qui présente un climat plutét humide : la convergence
d’humidité moyenne dans DRN y vaut 353 mm/an. Il existe cependant une forte variabilité entre
les mailles de ce bassin, puisque la convergence d’humidité moyenne des mailles varie de 0 & 2041
mm/an dans DRN. La seconde région étudiée est le bassin de I’Ob, une riviere sibérienne. Le
climat de ce bassin est caractérisé par une treés faible convergence d’humidité moyenne dans le
MCG (22 mm/an dans DRN), et 9 des 13 mailles qui composent ce bassin ont une convergence
d’humidité moyenne inférieure & 10 mm/an). Les deux régions sont localisées dans ’appendice B.
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F1c. 3.8 — Bassin du Mississippi : cycles annuels moyens a du ruissellement, b de la précipitation,
¢ du ruissellement normalisé, d de ’humidité du sol, e du drainage et f de I’écoulement total,
dans DRN et TOT. Un astérisque indique que les moyennes mensuelles de DRN et TOT sont
significativement différentes au risque o = 0.05.
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F1a. 3.10 — Bassin du Mississippi : différences (TOT-DRN) du ruissellement moyen dans chaque
maille. Les barres gris foncé indiquent une différence significative au risque a=0.05. Les mailles
sont numérotées dans l'ordre des convergences d’humidité moyennes croissantes (dans DRN).

Les cycles annuels moyens simulés par DRN et TOT pour plusieurs variables hydrologiques
sont comparés dans chacun des deux bassins, et des test de Student sont réalisés pour comparer
les moyennes mensuelles dans les deux simulations. Dans le bassin du Mississippi (figure 3.8),
les cycles annuels de la précipitation ne sont pas significativement différents dans TOT et DRN,
et la paramétrisation SSV n’entraine pas d’augmentation significative du ruissellement, sauf en
décembre. L’augmentation significative du ruissellement normalisé entre DRN et TOT indique
néanmoins que cette paramétrisation a un effet direct important sur le ruissellement. L ’humidité
du sol est plus faible dans TOT que dans DRN, ce qui induit une diminution du drainage,
significative pendant plus de la moitié de ’année. Le cycle annuel de I’écoulement total n’est pas
significativement modifié par la paramétrisation SSV, parce que son terme le plus important, le
ruissellement, n’est pas modifié.

L’effet de la paramétrisation SSV est trés différent dans le bassin de ’Ob (figure 3.9). La,
elle provoque une forte augmentation du ruissellement, qui est d’autant plus significative que
la précipitation est plus faible dans TOT que dans DRN. La forte sensibilité du ruissellement &
la paramétrisation SSV est également révélée par le ruissellement normalisé, qui est davantage
augmenté dans le bassin de I’Ob que dans celui du Mississippi. L’augmentation du ruissellement
entraine une diminution de I’humidité du sol, qui est significative d’avril & septembre, et qui
entraine a son tour une diminution du drainage. Comme I’humidité moyenne dans le bassin est
faible (33 mm, comparés & 68 mm dans le bassin du Mississippi), le drainage fonctionne & “bas
régime”, et sa diminution n’est pas significative. L’écoulement total est quantitativement assez
peu changé. Il est cependant augmenté significativement en période séche (grace &4 ’augmentation
significative du ruissellement).
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3.4.3 Etude maille a maille du bassin du Mississippi

Les bilans hydriques moyens sont comparés dans chaque maille du bassin du Mississippi.
Les conclusions sont analogues a celles obtenues en moyenne régionale. Les moyennes annuelles de
la précipitation et de la convergence d’humidité ne sont statistiquement différentes dans aucune
des mailles du bassin (au risque a=0.05). Dans la plupart d’entre elles, la moyenne annuelle
de ’humidité du sol est diminuée par la paramétrisation SSV, ce qui entraine une diminution
de I’évaporation et du drainage. Ces diminutions ne sont pas statistiquement significatives dans
toutes les mailles du bassin, mais elles existent dans toutes ces mailles, ce qui incite & les relier a
la paramétrisation SSV. Cependant, la moyenne annuelle du ruissellement est trés peu changée
(figure 3.10). Les seules mailles ou le ruissellement moyen est statistiquement plus fort dans
TOT que dans DRN sont les mailles les plus séches du bassin (sur la figure 3.10, mailles 1,4,5
et 6, ainsi que 2 et 3 au risque a=0.1). Une particularité de ces mailles est que le sol n’y
atteint pas la saturation chaque hiver. La paramétrisation SSV est congue pour permettre le
ruissellement avant la saturation complete du sol. Elle ralentit donc le remplissage du sol par
rapport a la paramétrisation “tout ou rien”. Si la convergence d’humidité est semblable dans
les deux simulations, et qu’elle est suffisante pour permettre la saturation du sol, celle-ci est
donc atteinte plus rapidement dans DRN que dans TOT, si bien qu’il y a une période pendant
laquelle DRN produit plus de ruissellement que TOT. Ceci peut contrebalancer 'augmentation
du ruissellement par la paramétrisation SSV pendant les périodes seches. Ce raisonnement, qui
permet d’expliquer que la moyenne annuelle du ruissellement n’augmente que dans les mailles
seches, suggere que le principal effet de la paramétrisation SSV serait une augmentation de la
fréquence du ruissellement, plus que son augmentation a long terme.

Les distributions de fréquence du ruissellement dans les deux simulations sont comparées
dans les mailles du bassin du Mississippi. Ces distributions sont basées sur les fréquences absolues
(ou nombres d’occurrences) des valeurs journalieres du ruissellement. La figure 3.11 présente ces
distributions de fréquence du ruissellement dans DRN et TOT pour trois mailles, qui constituent
un échantillon représentatif des convergences d’humidité moyennes dans le bassin : la moyenne
annuelle de la convergence d’humidité dans DRN est faible dans la maille a (65 mm/j), elle est
plus forte dans la maille b (349 mm/j), et elle est trés forte pour les extra-tropiques dans la
maille ¢ (2041 mm/j). Dans chacune de ces mailles, la distribution de fréquence du ruissellement
est différente entre TOT et DRN : la différence principale consiste en une fréquence supérieure
dans TOT des valeurs faibles de ruissellement. Les distributions de fréquence de la précipitation
étant tres semblables entre les deux simulations, augmentation de fréquence des faibles ruis-
sellements dans TOT s’explique par la paramétrisation SSV. En effet, le ruissellement “tout ou
rien” est tres fréquemment nul, quand le sol n’est pas saturé, et la paramétrisation SSV rem-
place, quand il pleut, ces valeurs nulles par des valeurs positives de ruissellement. La figure 3.11
montre aussi que la différence entre les distributions du ruissellement dans DRN et TOT diminue
quand la convergence d’humidité moyenne de la maille augmente. En effet, plus la convergence
d’humidité moyenne est forte, plus la saturation du sol est longue, et pendant la saturation, les
deux paramétrisations fonctionnent de la méme maniére : toute la précipitation nette ruisselle

(tableau 3.2).
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Fia. 3.11 — Distributions de fréquence du ruissellement dans trois mailles du bassin du Missis-
sippi.
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Fic. 3.12 — Bassin du Mississippi : a coefficient C, b valeur p, en fonction de la moyenne
annuelle de la convergence d’humidité (DRN) dans chaque maille. Les droites de régression
entre ces variables sont tracées, et p est le coefficient de corrélation.

L’effet de la paramétrisation SSV sur la distribution de fréquence du ruissellement, ainsi
que la modulation de cet effet par le régime hydrologique de la maille, sont vérifiés en chacune
des 21 mailles du bassin du Mississippi. Pour ce faire, un coefficient est construit pour intégrer
et normaliser les différences de faibles valeurs de ruissellement. Ce coefficient, C', est défini par :

c ‘ZélmrTOT - ZéjzmrDRN
Z%)imrTOT

ou lim définit le domaine de comparaison des deux distributions, et ol rror et rpry

désignent les valeurs journalieres du ruissellement, dans TOT et DRN respectivement. Pour
I’étude présentée ici, lim = 4 mm/j, ce qui définit le plus large domaine de faible ruisselle-
ment dans lequel les deux distributions de fréquence sont clairement différentes. La figure 3.12a
présente ce coefficient C' en fonction de la moyenne annuelle de la convergence d’humidité dans
DRN pour chaque maille du bassin. La valeur fortement négative du coefficient de corrélation
confirme que plus la convergence d’humidité moyenne d’une maille est forte, moins la distribu-
tion de fréquence du ruissellement est sensible & la paramétrisation SSV. Ceci a été confirmé
dans le bassin de I’Ob : dans toutes ses mailles, la convergence d’humidité moyenne est faible,
et le ruissellement est beaucoup plus fréquent dans TOT que dans DRN.

Dans chaque maille du bassin du Mississippi, des test de Student sont effectués pour
déterminer si les moyennes annuelles du ruissellement sont différentes dans les deux simula-
tions. Le résultat de chaque test est donné sous forme de valeur p, qui donne le plus petit
risque de premiére espéce («) pris en rejetant ’hypothése nulle de deux moyennes égales. Sous
I’hypothese alternative simple de moyennes différentes, la valeur p quantifie donc le risque en-
couru en acceptant que les moyennes du ruissellement sont différentes dans TOT et DRN. La
figure 3.12b montre qu’il est moins risqué d’accepter que les deux moyennes sont différentes
quand la convergence d’humidité moyenne est faible. Dans de telles conditions, la moyenne an-
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nuelle du ruissellement est faible dans DRN, si bien que 'augmentation par la paramétrisation
SSV de la fréquence des faibles ruissellements est capable d’augmenter la moyenne annuelle du
ruissellement.

Cette étude confirme ’hypothese faite au début de ce paragraphe, selon laquelle, & 1'échelle
d’une maille, l'effet principal de la paramétrisation SSV concerne la distribution du ruissellement
plus que sa valeur moyenne, sauf dans les mailles seches. De plus, la comparaison des figures 3.12a
et 3.12b confirme la validité du coefficient C' pour quantifier la sensibilité du ruissellement & la
paramétrisation SSV, ce qui est important pour la suite de I’étude.

3.4.4 Agrégation spatiale des mailles

Les mailles du bassin du Mississippi sont progressivement agrégées, et les distributions
de fréquence du ruissellement sont étudiées a chaque étape de I'agrégation. Les agrégations
sont réalisées récursivement sur les mailles en moyennant les valeurs journaliéres. Deux ordres
d’agrégation sont étudiés :

— l'ordre des convergences d’humidité croissantes, c’est-a-dire en commencant par agréger
les deux mailles qui ont les plus petites convergences d’humidité moyennes dans DRN et
en terminant par agréger la maille qui a la plus forte convergence d’humidité moyenne
dans DRN,

— l'ordre des convergences d’humidité décroissantes, c’est-a-dire ’ordre inverse.

La figure 3.13 montre les distributions de fréquence du ruissellement dans DRN et TOT, a
quatre étapes d’une agrégation dans I'ordre des convergences d’humidité croissantes. La maille
initiale ayant une convergence d’humidité moyenne nulle dans DRN, elle présente une forte
différence entre les deux distributions de ruissellement. Quand les huit mailles les plus seches
sont agrégées ensemble, il reste une différence importante entre les distributions de fréquence
du ruissellement. Cette différence diminue notablement quand quinze mailles sont agrégées, et
elle disparait presque complétement quand les 21 mailles du bassin sont agrégées. La figure 3.13
montre en outre qu'au cours de l'agrégation, c’est la distribution de fréquence de DRN qui se
rapproche de celle de TOT. Le ruissellement “tout ou rien” ne peut pas se produire dans une
maille tant que le sol n’est pas entierement saturé. Cependant, & cause de la variabilité des
climats locaux (dus aux différences d’altitude, de latitude, de circulation générale), les périodes
de saturation du sol, et donc de ruissellement dans DRN, sont variables entre les mailles : elles
ne commencent pas au méme moment et n’ont pas la méme durée. La moyenne spatiale des
mailles provoque donc un étalement dans le temps du ruissellement “tout ou rien” de DRN, et
son effet est bien moindre sur le ruissellement de TOT, car celui-ci est déja distribué dans le
temps par la paramétrisation SSV.

Le coefficient C' (avec lim = 4 mm/j) est calculé & chaque étape des agrégations dans les
deux ordres définis précédemment, qui constituent les limites de toute agrégation dans un ordre
aléatoire. Les figures 3.14a et 3.14b confirment que I'agrégation, c’est-a-dire la moyenne spatiale,
diminue les différences entre les distributions de fréquence du ruissellement dans DRN et TOT.
La figure 3.14a montre plus particulierement I'importance des mailles les plus humides dans cette
diminution. Dans ces mailles en effet, les distributions de fréquence du ruissellement sont tres
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Fia. 3.13 — Distributions de fréquence du ruissellement & différentes étapes d’une agrégation
dans le bassin du Mississippi : a maille initiale, puis agrégation de : b 8 mailles, ¢ 15 mailles et
d toutes les mailles du bassin.
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F1G. 3.14 — Bassin du Mississippi : coefficient C' (I#m = 4 mm/j) en fonction du nombre de mailles
agrégées, dans le cas d’agrégations dans 'ordre des convergences d’humidité a croissantes et b
décroissantes. Les droites de régression sont tracées, et p est le coefficient de corrélation.
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F1G. 3.15 — Bassin de I’Ob : coefficient C' (limn = 1.5 mm/j) en fonction du nombre de mailles
agrégées, dans le cas d’agrégations dans les deux ordres. Les droites de régression sont tracées,
et p est le coefficient de corrélation.
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semblables dans les deux simulations, et le ruissellement moyen est tres fort (1639 mm/an dans
DRN pour la maille la plus humide). Par conséquent, leur influence sur la moyenne régionale
du ruissellement est bien supérieure & celle des mailles les plus séches ou les distributions du
ruissellement sont différentes. La méme étude est réalisée dans le bassin de I’Ob, ou C est calculé
avec lim = 1.5 mm/j. La figure 3.15 montre que, méme dans le cas de mailles tres seches, ou les
distributions du ruissellement sont différentes dans DRN et TOT, le simple fait de réaliser une
moyenne spatiale des ruissellements diminue les différences entre leurs distributions. La seule
exception est le cas tres particulier des mailles oli aucun ruissellement n’est produit dans DRN
(cas des six mailles les plus seéches du bassin de I'Ob sur la figure 3.15a).

3.4.5 Conclusions

La comparaison de TOT avec DRN montre qu’avec b=0.2, la paramétrisation SSV a un
effet faible, & la fois quantitativement et statistiquement, sur le ruissellement moyen et par
conséquent sur tout le cycle hydrologique moyen. Ceci s’explique car :

— dans les zones les plus humides, ou le ruissellement est fort, et o ses variations pourraient
donc étre conséquentes, la principale cause de variation du ruissellement entre les deux
simulations est la variation de la convergence d’humidité;

— dans les zones moins humides, il existe un effet direct de la paramétrisation SSV. A I’échelle
de la maille, cet effet consiste avant tout en un étalement de la distribution temporelle
du ruissellement, qui joue peu sur la moyenne annuelle, sauf dans le cas des mailles tres
seches. De plus, la variabilité inter-maille de 'humidité du sol présente une similarité avec
la variabilité sous-maille des capacités utiles, décrite par la paramétrisation SSV. A I’échelle
régionale, plus la variabilité inter-maille de I’humidité du sol est forte, moins la moyenne
régionale du ruissellement sera différente entre les deux simulations DRN et TOT.

3.5 Influence du parametre b sur la sensibilité du MCG a la
paramétrisation SSV

Le paragraphe 3.2.1 montre que pour une valeur donnée de précipitation nette et d’humi-
dité du sol moyenne, le ruissellement distribué est d’autant plus grand que le parametre b de la
fonction de répartition de ¢ est grand. Les expériences TOTO0.5 et TOTSH, décrites dans le para-
graphe 3.3, sont destinées & vérifier si, dans le MCG, "augmentation du parameétre b entraine
une augmentation du ruissellement par rapport & TOT, et par conséquent des changements plus
marqués du cycle hydrologique. Pour pouvoir raisonnablement comparer les simulations TOT0.5
et TOT5, qui couvrent une période de quatre ans, aux simulations TOT et DRN, nous avons
limité I’analyse de ces derniéres aux quatre ans simulés par les premiéres (81-84). Cela rend les

séries temporelles trop courtes pour une analyse statistique rigoureuse.

3.5.1 Bilans hydriques

Le tableau 3.5 présente les bilans hydriques sur les continents des quatre simulations

N

comparées. Les différences entre TOT et DRN sur quatre ans sont tres semblables & celles



88 Chapitre 3. Sensibilité du MCG a la variabilité sous-maille du ruissellement

TaB. 3.5 — Comparaison des bilans hydriques sur les continents, simulés par DRN, TOT, TOT0.5
et TOT5 (moyennes annuelles sur quatre ans).

DRN TOT TOT0.5 TOT5
Ruissellement (mm/an) 400 418 439 489
Drainage (mm/an) 100 82 66 33
Ecoulement total (mm/an) 500 500 505 522
Humidité du sol (mm) 57 54 51 44
Evaporation (mm/an) 523 516 507 489
Précipitation (mm/an) 1024 1016 1012 1008
Convergence d’humidité (mm/an) | 501 500 505 522

obtenues sur neuf ans (tableau 3.4), et consistent en une tres faible augmentation du ruissellement
moyen, associée a une diminution faible de 'humidité du sol et de I’évaporation moyennes, et
4 une diminution plus conséquente (en pourcentage) du drainage moyen. L’écoulement total
moyen n’est pas changé entre DRN et TOT, de méme que la convergence d’humidité moyenne,
en raison de 1’équilibre climatique dans le MCG. Le tableau 3.5 montre que l'augmentation
de b 4 0.5 et surtout a 5 amplifie les différences provoquées par la paramétrisation SSV avec
b=0.2 : laugmentation du ruissellement, ainsi que les diminutions de I'humidité du sol, de
I’évaporation et du drainage, sont plus fortes. De plus, avec b=0.5 et surtout b=5, 'augmentation
du ruissellement est supérieure a la diminution du drainage, ce qui entraine une augmentation
de I'écoulement total moyen par rapport & DRN. Cette augmentation reste cependant faible,
puisque, méme avec b=>5, elle n’excede pas 5 % de I’écoulement total moyen simulé dans DRN. Du
fait de I’équilibre climatique du MCG, 'augmentation de I’écoulement total moyen dans TOT0.5
et TOTH est associée & une augmentation équivalente de la convergence d’humidité moyenne
au-dessus des continents. Cette augmentation de la convergence d’humidité avec b est liée au
fait qu’au dessus des continents, I’évaporation moyenne diminue davantage que la précipitation
moyenne. Etant donné la courte période d’analyse et les faibles variations de la précipitation
moyenne en fonction de b, il est méme difficile de déterminer avec certitude si la diminution de
précipitation obtenue est réellement due & 'augmentation de b, ou si c’est un artéfact da a la
variabilité du climat simulé par le MCG. Ces aspects, liés & la branche atmosphérique du cycle
hydrologique, seront étudiés plus en détail dans le paragraphe 3.5.3.

3.5.2 Etude régionale

La figure 3.16 présente les cycles annuels moyens des variables de 1’hydrologie du sol,
obtenus pour le bassin du Mississippi. Trois mailles ont été exclues du bassin pour cette étude.
Situées dans les Montagnes Rocheuses, leur convergence d’humidité moyenne est trés forte, si
bien que conformément aux résultats du paragraphe 3.4.1, les variations de ruissellement moyen
dans ces mailles sont moins dues aux effets directs de la paramétrisation SSV qu’aux variations
de convergence d’humidité moyenne, qui peuvent étre fortes & I’échelle de quatre ans. De plus, les
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Fi1c. 3.16 — Bassin du Mississippi : cycles annuels moyens sur quatre ans du ruissellement,
du drainage, de I’écoulement total, de 'humidité du sol, de la convergence d’humidité et de
I’évaporation, dans DRN, TOT, TOT0.5 et TOT5.
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paragraphes 3.4.3 et 3.4.4 montrent que la sensibilité & la paramétrisation SSV de la distribution
temporelle du ruissellement est tres faible dans les mailles tres humides comme les trois mailles
ici exclues, et que leur agrégation au sein du bassin masque la sensibilité liée aux mailles plus
seches. L’exclusion de ces trois mailles trées humides maximise donc les différences entrainées
par la paramétrisation SSV, mais ne modifie pas notablement la forme du cycle annuel du
ruissellement.

La figure 3.16 montre une forte augmentation du ruissellement de DRN & TOT5. Cette
augmentation n’est pas causée par une augmentation de la convergence d’humidité, car celle-ci
est semblable dans les quatre simulations pendant la période de production du ruissellement,
d’octobre & juin. La seule exception notable est TOT, mais sa convergence d’humidité supérieure
& celle des autres simulations en février est compatible avec le fait que, pendant ce mois, le
ruissellement dans TOT est presque égal & celui de TOT5.

La période ou I'augmentation de b entraine les plus fortes différences entre les quatre
ruissellements simulés va d’octobre a janvier. Pendant cette période, les quatre simulations ont
en commun une humidité du sol faible & moyenne. Le bassin du Mississippi est relativement
homogene hydrologiquement, c’est-a-dire que la convergence d’humidité a un phasage assez
similaire en tout point, ou encore une auto-corrélation spatiale élevée. Une humidité du sol faible
en moyenne dans toutes les simulations garantit donc que peu de mailles sont saturées, et que le
ruissellement simulé dans DRN est nul dans la plupart des mailles. Dans les mémes conditions, les
simulations incluant la paramétrisation SSV produisent du ruissellement, et d’autant plus que b
est grand. Avec b=>5 (TOT5), le ruissellement est augmenté par rapport & DRN, non seulement
pendant la période de remplissage du sol (d’octobre & janvier), mais aussi ultérieurement de
février & mai. En fait, avec cette trés forte valeur de b, la paramétrisation SSV augmente beaucoup
la production de ruissellement pendant toute la période ol1 la convergence d’humidité est positive.

La figure 3.16 montre que 'augmentation du ruissellement par la paramétrisation SSV
entraine une diminution de I’humidité du sol pendant presque toute l'année, qui entraine a
son tour une diminution du drainage. Celle-ci est surtout visible & la période d’humidité du
sol maximale, et elle est d’autant plus importante que b est grand. Le cas b=5 est 14 encore
particulier : étant donné le tres fort ruissellement dans cette simulation, et en particulier a la
période de convergence d’humidité maximale (mars-avril), la moyenne mensuelle de ’humidité
du sol ne dépasse jamais 80 mm. Puisque le drainage dans TOTS5 reste toute I’année tres faible,
cette valeur doit étre inférieure au seuil discriminant les deux vitesses de drainage. Ce seuil vaut
au plus 112.5 mm, la valeur qui est atteinte quand la couche superficielle est absente et que la
hauteur de la couche profonde est 1 m.

La résultante des variations du ruissellement et du drainage entre les simulations explique
les variations de I’écoulement total, qui augmente avec b d’octobre & janvier c’est-a-dire quand
1) le ruissellement augmente avec b et 2) le drainage est faible dans toutes les simulations. En
revanche, 'écoulement total est assez similaire dans toutes les simulations pendant le reste de
I’année : en mars-avril en particulier, DRN et TOT présentent des écoulements totaux similaires
car leur ruissellement et leur drainage sont assez similaires. TOT5 présente un écoulement total
similaire & celui des deux simulations précédentes car la forte augmentation du ruissellement
est contrebalancée par la forte diminution du drainage & la méme période. Enfin, la simulation
TOTO.5 présente en avril un écoulement total un peu plus faible que les autres simulations, qui
ne s’explique pas par une précipitation nette plus faible. En fait, la paramétrisation SSV avec
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b=0.5 n’est pas suffisante pour augmenter le ruissellement en mars-avril, mais son augmentation
d’octobre & janvier entraine une diminution de I’humidité du sol, et de ce fait du drainage, qui
est quant & elle suffisante pour réduire 1’écoulement total.

Finalement, 'augmentation de b est capable d’amplifier 'augmentation du ruissellement
produite par la paramétrisation SSV avec b=0.2 par rapport au ruissellement “tout ou rien”
(DRN). Trois périodes sont & distinguer :

— la période de remplissage du sol (ici d’octobre & janvier), ou le ruissellement est augmenté
par la paramétrisation SSV pour les trois valeurs testées de b, et ol cette augmentation
est transmise & 1’écoulement total,

— la période d’humidité maximale ol seul b=>5 réussit a entrainer une augmentation du
ruissellement ; cette augmentation n’est cependant pas transmise a ’écoulement total a
cause de la diminution du drainage, qui est tres sensible & la valeur de b & cette période,

— enfin, en été, quand la convergence d’humidité est négative, il n’y a pas (ou presque pas)
de ruissellement. C’est en revanche a cette période, quand la demande évaporative de ’at-
mosphere est forte et que la diminution de 'humidité du sol par la paramétrisation SSV
se traduit par une augmentation du stress hydrique, que I'évaporation est réduite. L’hu-
midité du sol n’étant réduite notablement qu’avec b=0.5 et b=>5, c’est dans ces simulations
que I'évaporation est notablement diminuée par rapport & DRN (figure 3.16). C’est cette
diminution de I’évaporation en été qui entraine I’augmentation de convergence d’humidité
permettant de fermer le bilan hydrique.

3.5.3 Etude du cycle hydrologique global

En moyenne annuelle sur les continents, seul b=5 permet une augmentation notable de
Iécoulement total et de la convergence d’humidité par rapport & DRN (tableau 3.5). Le pa-
ragraphe précédent explique ces augmentations dans un cas ol elles ne sont pas simultanées,
si bien que I'augmentation de convergence d’humidité n’est pas la cause directe de 'augmen-
tation d’écoulement total. Il est par ailleurs montré (paragraphe 3.4.1) que dans les zones de
forte convergence d’humidité, ce sont les variations de cette derniere qui causent les varia-
tions de I'écoulement total quand b=0.2. La section 2.2 montre quant a elle que la diminution
d’évaporation due a I'introduction du drainage entre MIN et DRN entraine une augmentation de
la convergence d’humidité, en particulier dans les tropiques. Dans un objectif de généralisation,
le but de ce paragraphe est d’étudier :

— la relation entre les anomalies du cycle hydrologique dues a la paramétrisation SSV et la
circulation générale,

— comment cette relation est modulée par I’augmentation de b.

3.5.3.1 Comparaison de TOT et TOTS5 : influence du parametre b.

Les figures 3.17 et 3.18 représentent, pour les mémes variables, les anomalies annuelles
TOT-DRN et TOT5-DRN avec les mémes isocontours. Tant pour le ruissellement, 'humidité
du sol que pour I’évaporation, les différences entre les deux séries de cartes sont frappantes.
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11 a déja été expliqué que I'augmentation globale du ruissellement avec b=0.2 est tres
faible car les variations les plus fortes ont lieu dans les tropiques, ou elles sont autant positives
que négatives car elles sont associés aux variations de convergence d’humidité, lesquelles sont
principalement dues & la forte variabilité de cette grandeur dans les tropiques. Au contraire, avec
b=>5, le ruissellement augmente quasi globalement par rapport & DRN, et les fortes augmentations
sont plus fréquentes. Il existe toujours des diminutions dans les tropiques, dans les zones ou la
convergence d’humidité est plus faible dans SSV5 que dans DRN, mais ces zones sont moins
étendues qu’avec b=0.2. L’extension et I'intensification des anomalies positives de ruissellement
avec b=>5 sont associées a une extension et une intensification des anomalies négatives d’humidité
du sol, et donc d’évaporation. Les diminutions de cette derniére entre DRN et TOTS peuvent
étre tres fortes : parfois supérieures & 0.4 mm/j (environ 145 mm/an) dans les tropiques, et
fréquemment de 'ordre de 0.15 mm/j (environ 50 mm/an) dans les zones arrosées des extra-
tropiques.

Les différences entre les anomalies de convergence d’humidité sont beaucoup moins marquées.
En particulier, ces anomalies ont le méme ordre de grandeur dans les deux cas. En revanche, leur
distribution spatiale est différente. Dans les tropiques, ’étendue et la connexité des anomalies
positives est plus forte avec b=>5 qu’avec b=0.2, alors que les anomalies négatives sont beaucoup
moins étendues. La significativité de telles observations est difficile & déterminer étant donné la
faiblesse des anomalies et la forte variabilité de la convergence d’humidité dans ces régions en
regard de la courte durée des simulations étudiées. Il est cependant probable que des anomalies
aussi étendues que celles observées avec b=>5 en Afrique centrale et dans le bassin amazonien
indiquent un changement de convergence d’humidité lié & un processus physique. Dans les extra-
tropiques, les anomalies de convergence d’humidité, essentiellement positives, sont plus étendues
avec b=5b qu’avec b=0.2, et semblent significatives en regard de la variabilité plus faible de la
convergence d’humidité dans ces régions que dans les tropiques.

Finalement, 'augmentation de b a une forte valeur comme 5 est capable, en étendant et
intensifiant les changements hydrologiques a la surface des continents, d’entrainer une augmen-
tation significative de la convergence d’humidité, alors qu’avec b=0.2, cette augmentation par
rapport & DRN ne ressort pas de la variabilité.

3.5.3.2 Comparaison de (TOT5-DRN) et (DRN-MIN) : influence des variations
d’évaporation sur le cycle hydrologique global

En moyenne sur les continents, les changements du cycle hydrologique dus & la pa-
ramétrisation SSV avec b=>5 ont la méme amplitude que ceux induits par la paramétrisation
non-linéaire du drainage (section 2.2). La figure 3.19 montre que ’augmentation de convergence
d’humidité sur les continents entre DRN et TOTS est, comme entre MIN et DRN, (figure 2.11),
alimentée par une augmentation de la divergence d’humidité sur les océans'. La figure 3.19 est
cependant beaucoup plus bruitée que la figure 2.11. Ceci pourrait s’expliquer par la faible lon-
gueur de la simulation TOT5, mais I'étude des différences entre DRN et MIN donne des résultats
tres similaires sur la période 1980-1988 et sur la période 1981-84.

11 faut noter que les moyennes zonales présentées en figure 3.19 sont exprimées en unité de surface, et que la
surface des océans est deux fois plus importante que celle des continents
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Fi1c. 3.19 — Moyenne zonale annuelle de la différence de convergence d’humidité entre DRN et
TOT5 (mm/j), sur les continents et sur les océans.

Nous nous proposons donc d’étudier dans ce paragraphe si les anomalies du cycle hydrolo-
gique causées par la paramétrisation SSV avec b=5 et par la paramétrisation du drainage ont des
caractéristiques spatio-temporelles différentes. Pour cela, nous étudierons les moyennes zonales
du cycle hydrologique sur les continents, en fonction de la latitude et du temps. Dans toutes
les figures représentant ces moyennes zonales (figures 3.20 & 3.23), les moyennes sont calculées
sur 'ensemble des années analysées. Les premier et dernier mois (décembre et janvier) ont des
valeurs identiques & celles des mémes mois dans 'année complete. Ces deux mois sont rajoutés
pour éviter les effet de bords, et mieux voir le cycle annuel.

Les figures 3.20 et 3.21 montrent les anomalies d’évaporation et de précipitation dans
les extra-tropiques au cours du temps. Les deux paramétrisations hydrologiques induisent des
diminutions d’évaporation en été, car c’est a cette période que I'évaporation est limitée par
le stress hydrique. Le processus de recyclage (Brubaker et al., 1993) entraine avec les deux
paramétrisations des diminutions de pluie en été. Celles-ci sont proportionnelles aux diminutions
d’évaporation, et sont plus fortes avec la paramétrisation SSV, b=>5 qu’avec la paramétrisation
non-linéaire du drainage. Avec la paramétrisation SSV, il existe dans les extra-tropiques des
variations de précipitation en dehors de I’été : ces variations, positives de 30 a 40°N, et négatives
plus au Nord, sont associées a des variations similaires de convergence d’humidité, et ne sont
peut-étre pas significatives car 1) elles se produisent pendant la saison des pluies, c’est-a-dire
quand la variance des précipitations est maximale, et 2) I’étude n’est faite que sur quatre ans.

Dans les tropiques, les deux paramétrisations induisent des changements différents du
cycle hydrologique. La figure 3.22 montre que les diminutions d’évaporation causées par les
deux paramétrisations n’ont pas la méme localisation vis-a-vis de la ZCIT (dont le parcours est
présenté pour la simulation DRN sur la figure 3.24). Les diminutions d’évaporation associées
a la paramétrisation du drainage sont principalement localisées dans la ZCIT, alors que celles
qui sont associées a la paramétrisation SSV avec b=5 sont plutdt localisées sur les bords de la
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F1G. 3.24 — Convergence d’humidité dans DRN dans les tropiques (mm/j) : moyennes zonales
sur les continents en fonction de la latitude et du temps; isocontours a 1, 2, 3, 4, 5, 6.

ZCIT. Ceci est en accord avec les observations reportées précédemment (section 3.5.2), selon
lesquelles la paramétrisation SSV agit avant tout en période de remplissage du sol, alors que la
paramétrisation du drainage agit avant tout quand le sol est tres humide, et donc pendant la
saison des pluies.

Les variations de convergence d’humidité (figure 3.23) sont, avec les deux paramétrisations,
centrées sur la ZCIT et dans son voisinage. Elles présentent cependant des caractéristiques
différentes par rapport a la ZCIT.

La paramétrisation du drainage entraine de fortes augmentations de la convergence d’hu-
midité sur la ZCIT de décembre a4 mai. Ceci correspond aux phénomeénes expliqués en janvier
(section 2.2.5.1) par le processus proposé par Polcher (1995) : la diminution d’évaporation
dans la ZCIT y augmente le flux de chaleur sensible, ce qui augmente le nombre d’événements
fortement convectifs, et donc la pluie et la convergence. De juillet & novembre en revanche, la
convergence d’humidité diminue sur la ZCIT, mais augmente plus au nord. Ceci correspond au
fait que la circulation de Hadley-Walker est fortement perturbée par la mousson indienne dans
I’hémisphere Nord en été, et que la paramétrisation du drainage décale la mousson vers le Nord
(section 2.2.5.2).

La paramétrisation SSV avec b=>b entraine, de janvier a juillet, une augmentation de la
convergence d’humidité sur les bords de la ZCIT, ou I’évaporation diminue, et une diminution
de la convergence d’humidité au coeur de la ZCIT. Comme nous I'avons montré dans la section
2.3.3.2, la convergence d’humidité des régions moyennement convectives au bord de la ZCIT
est moins sensible au flux de chaleur sensible que celle des zones trés convectives, si bien que
la diminution d’évaporation s’y traduit par une augmentation de la convergence d’humidité. Il
est probable que la diminution de convergence d’humidité sur la ZCIT résulte directement de
l’augmentation de la convergence dans les régions adjacentes. La figure 3.23 montre enfin que la
convergence d’humidité augmente sur la ZCIT d’aott a décembre, et qu’elle diminue fortement
plus au nord, notamment de juin & septembre. Ceci suggére un déplacement de la mousson
indienne d’été vers le sud entre DRN et TOTS5, qui est confirmé par la figure 3.25.

Finalement, les deux paramétrisations hydrologiques induisent des changements similaires
du cycle hydrologique dans les extra-tropiques car elles y diminuent I’évaporation & la méme
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F1a. 3.25 - Différences (TOT5H5-DRN) de convergence d’humidité en juillet ; isolignes & -4, -2, -1,
1, 2, 4 mm/j.

période, en été, quand le stress hydrique est capable de limiter I’évaporation. Alors la diminution
d’évaporation entraine une diminution des pluies par voie de recyclage.

Dans les tropiques au contraire, les deux paramétrisations ne réduisent pas ’évaporation
aux mémes périodes car elles ne sont pas effectives pour les mémes valeurs d’humidité du sol.
Il semble que ce sont ces différences de phasage des anomalies d’évaporation qui expliquent les
différences de phasage des anomalies de convergence d’humidité et de précipitation.

Pendant I’hiver boréal, quand la circulation méridienne de Hadley n’est pas perturbée par
la circulation de mousson, ces anomalies s’expliquent en référence a I’énergétique de la convection
tropicale, selon les mécanismes proposés par Polcher (1995). On peut résumer ces anomalies par
le fait que la paramétrisation du drainage entraine une concentration de la ZCIT, alors que la
paramétrisation SSV avec b=5 entraine un étalement méridien de la ZCIT.

La circulation de mousson est elle aussi affectée différemment par les deux paramétrisations.
Ceci est tres certainement lié & la localisation différente des anomalies d’évaporation pendant
I’été boréal, entrainant des anomalies différentes de température et de pression, liées de maniere
complexe a la circulation de Hadley-Walker.

3.5.4 Résumé et discussion

L’étude des simulations TOTO0.5 et TOTH montre tout d’abord que 'augmentation du
parametre b, caractérisant I’hétérogénéité spatiale a petite échelle des capacités utiles dans
la paramétrisation SSV, est capable d’augmenter la réponse du cycle hydrologique & la pa-
ramétrisation SSV. Cependant, seule la valeur extréme b=5 entraine des différences vraiment
significatives par rapport & la simulation DRN. Ceci est en accord avec les résultats obtenus
avec les paramétrisations hydrologiques basées sur une distribution exponentielle de la pluie sur
une fraction € de la maille (appendice C). Ainsi, Bonan (1996), avec un paramétre e=0.6, trouve
une faible sensibilité du MCG CCM2 du NCAR 4 la représentation de la variabilité sous maille
a petite échelle de I'hydrologie. Jonhson et al. (1993) ont pour leur part testé la paramétrisation
du ruissellement distribué de Entekhabi et Eagleson (1989) dans le MCG du GISS. IIs ont da
fortement augmenter la variabilité sous maille, par une diminution de ¢ de 0.6 & 0.15, pour
observer une sensibilité significative du cycle hydrologique simulé & leur paramétrisation. Les
anomalies résultantes sont plus importantes que celles causées dans le MCG du LMD par la
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paramétrisation SSV avec b=5. Ceci est sans doute lié & la dépendance du ruissellement envers
I'intensité des précipitations dans la paramétrisation de Entekhabi et Eagleson. Ce processus,
qui correspond au ruissellement de Horton, n’est pas du tout représenté dans la paramétrisation
SSV (appendice C).

Avec b=5, la paramétrisation SSV entraine des anomalies d’évaporation, de convergence
d’humidité et de précipitation de méme amplitude moyenne que celles induites par la pa-
ramétrisation du drainage. La diminution d’évaporation causée par les deux paramétrisations
entraine une diminution des précipitations estivales dans les extra-tropiques, par recyclage, ainsi
qu'une augmentation de convergence d’humidité dans les tropiques. Cette derniére est dans les
deux cas associée & une augmentation de la divergence d’humidité sur les océans, mais elle ne
présente pas les mémes caractéristiques spatio-temporelles dans les deux cas :

— la paramétrisation du drainage est associée & une concentration de la ZCIT, ainsi qu’a un
décalage vers le nord de la mousson indienne,

— la paramétrisation SSV avec b=5 est associée au contraire & un étalement de la ZCIT, et
a un décalage vers le sud de la mousson indienne.

Ces différences semblent liées au fait que les deux paramétrisations ne sont pas effectives aux
mémes valeur d’humidité et ne changent pas I’évaporation aux mémes périodes, et elles suggerent
que I’évaporation continentale & une influence notable sur la circulation tropicale.

La compréhension de ces résultats nécessite une étude approfondie de la dynamique de la
circulation de Hadley-Walker. Ce travail imposera de réaliser la simulation TOT5 sur 10 ans, car
la circulation de Hadley-Walker présente une forte variabilité inter-annuelle, qui ne permet pas
des études statistiques rigoureuses sur quatre ans, d’autant plus que la période choisie contient
un tres fort événement EI Nino (1982/83).
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Chapitre 4

Interactions de la paramétrisation
SSV avec les autres processus
hydrologiques

Dans les chapitres 2 et 3, nous avons étudié les effets de la paramétrisation du drainage,
de la capacité en eau du sol, et de la paramétrisation SSV du ruissellement sur le cycle hydrolo-
gique simulé par le MCG du LMD. Dans ces deux chapitres, chaque paramétrisation est étudiée
indépendamment des autres, a ’exception de la paramétrisation SSV, dont 'influence est étudiée
en présence de drainage. La conservation de I'’eau a long terme dans les simulations étudiées est
susceptible d’entrainer des rétroactions variées entre les différentes paramétrisations, puisque
celles-ci modifient I’humidité du sol, et que drainage et ruissellement distribué dépendent de
cette derniere.

Ce chapitre est consacré a I’étude des interactions de la paramétrisation SSV du ruisselle-
ment avec le drainage et la capacité en eau du sol. Un des buts de cette étude est de déterminer
si la faible sensibilité du MCG du LMD a la paramétrisation SSV avec b=0.2 n’est pas associée
au terme de drainage.

4.1 Interactions avec le drainage

Toutes les simulations étudiées dans le cadre de la sensibilité & la paramétrisation SSV
comprennent un terme de drainage. Il a été montré dans la section 2.2 que celui-ci diminue
significativement 'humidité du sol. Il peut donc exercer une influence sur la sensibilité du cycle
hydrologique & la paramétrisation SSV. Nous nous proposons dans ce paragraphe d’étudier la
sensibilité du cycle hydrologique & la paramétrisation SSV (avec b=0.2 et 5), dans une version
de SECHIBA sans drainage, et de comparer cette sensibilité a celle obtenue en présence de
drainage.

Par ailleurs, plusieurs auteurs ont testé des modeles d’hydrologie du sol incluant la pa-
ramétrisation SSV et un terme de drainage, quoique ce terme soit souvent paramétrisé différemment
du notre. Le tableau 4.1 récapitule plusieurs paramétrisations du drainage associées a la pa-
ramétrisation SSV. La paramétrisation utilisée par Stamm et al. et Wood et al., au sein du
modele hydrologique VIC (pour “Variable Infiltration Capacity”) est linéaire, et celle utilisée
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TAB. 4.1 — Paramétrisations du drainage associées a la paramétrisation SSV. Dans les deux
modeles hydrologiques présentés, le sol ne possede qu’une couche.

Références SSV Drainage
Stamm et al. (1994) b=0.3 Qy = kyW Qp : drainage
Wood et al. (1992) b=0.01 & 10 W : humidité du sol

ky=0.005 jour—!

Rowntree et Lean (1994) | 5=0.01 ou 0.5 | Y, = Ks(W/Wyq)¢ Y, : drainage

W : humidité du sol (1 couche)
Weat : capacité a saturation
K,=6.5 mmh™'

c=8

par Rowntree et al., si elle n’est pas linéaire, ne présente pas de discontinuité entre deux régimes
comme la notre. A titre d’exemple, nous nous proposons d’étudier les différences induites sur
le cycle hydrologique, mais aussi sur la sensibilité a la paramétrisation SSV, quand notre pa-
ramétrisation non-linéaire est remplacée par une paramétrisation linéaire du drainage.

4.1.1 Méthode

Ces études sont réalisées a I'aide de simulations forcées, selon la méthode présentée dans
Polcher et al. (1996). Dans ces simulations, I’hydrologie de la surface et du sol est simulée par
SECHIBA, mais ce modele est découplé du MCG : une seule maille est traitée, avec un forcage de
tous les champs météorologiques d’entrée. Les données de forcage, qui sont prescrites au pas de
temps de 30 minutes, comprennent la température de surface, I’humidité de I'air, le coefficient
de frottement, la vitesse horizontale du vent, la pression atmosphérique, la précipitation, le
rayonnement solaire et net & la surface. La rugosité et ’albédo de la surface, ainsi que les valeurs
initiales de 'humidité du sol et de la température, sont également prescrites.

Cette méthode de forcage ne permet aucune rétroaction de la surface sur 'atmosphére, ce
qui empéche toute étude de la dynamique du climat. De plus, le bilan d’énergie n’est pas réalisé
dans le modele forcé, si bien que I’énergie de la surface peut ne pas étre conservée. Cette méthode
de forgage revient donc a imposer a chaque pas de temps la précipitation et I’évapotranspiration
potentielle (figure 4.1. Le forgage présente cependant plusieurs avantages. Tout d’abord, le temps
de calcul est considérablement réduit par rapport & un MCG. L’absence de rétroaction est
particulierement intéressante dans le cadre de la comparaison de plusieurs modeles de surface.
Comme les différences de comportement de ces modeles & la surface n’entrainent pas de différence
dans les champs atmosphériques d’entrée, il est certain que les premieéres ne sont dues qu’aux
différences entre les modeles. Ceci explique que cette méthode de forgcage soit largement utilisée
dans les programmes d’inter-comparaison des modeles de surface (Henderson-Sellers et al., 1996;
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Fia. 4.1 — Modele de surface forcé : forcage des précipitations et de I’évapotranspiration poten-
tielle ETP (moyenne glissante sur 7 jours).

Polcher et al., 1996).

Les données initiales et celles utilisées pour le forcage & chaque pas de temps proviennent
d’une simulation unicolonne’ du MCG du United Kingdom Meteorological Office (UKMO).
Les données de forcage couvrent un an, et correspondent & un climat semi-humide, typique-
ment celui du sud de I’Angleterre (Polcher et al., 1996). Le forcage hydrologique est présenté
sur la figure 4.1. La précipitation est relativement élevée, avec un total annuel de 695 mm.
L’évapotranspiration potentielle est maximale en été, quand le rayonnement solaire incident est
fort et que la végétation est bien développée. Les maxima d’évapotranspiration potentielle (juin,
aout) sont anti-corrélés aux maxima de précipitation, car la nébulosité associée aux derniers
diminue le rayonnement solaire incident. L’humidité du sol dépend évidemment du modele de
surface, mais les forcages de précipitation et d’évapotranspiration potentielle lui imposent un
cycle annuel marqué : le sol est saturé ou presque en hiver, et s’asseche fortement en été.

4.1.2 Description des simulations

Huit simulations sont réalisées avec ce forcage. Dans chacune d’elles, I’évaporation et le
stockage de I'eau dans le sol sont, comme dans le MCG, décrites par SECHIBA (Ducoudré
et al., 1993). Les huit simulations ne different que par les paramétrisations du drainage et du
ruissellement (tableau 4.2). Les simulations MIN, DRN, TOT et TOT5 constituent des références
par rapport aux simulations utilisant le MCG du LMD, et les simulations SSV et SSV5 sont

1Un modele unicolonne est également un modele forcé. A I’intérieur d’une colonne d’air, il représente I’ensemble
des processus “physiques” (appendice A), incluant les processus de surface, mais les flux latéraux de masse, d’eau
et d’énergie aux limites de la colonne sont forcés a chaque pas de temps par des valeurs simulées par un MCG
(celui du UKMO ici).
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TAB. 4.2 — Présentation des simulations forcées.

Nom Drainage Ruissellement
MIN Non “tout ou rien”
SSV Non SSV, b=0.2

DRN Oui : non-linéaire | “tout ou rien”

TOT | Oui : non-linéaire SSV, v=0.2

SSV5 Non SSV, b=5
TOT5 | Oui : non-linéaire SSV, b=5
DRL Oui : linéaire “tout ou rien”
VIC Oui : linéaire SSV, b=0.2

destinées a étudier I'effet de la paramétrisation SSV quand elle n’est pas associée au drainage.
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TAB. 4.3 — Valeur du paramétre du drainage linéaire dans les simulations forcées DRL et VIC.

D™ (mm.h~1)

Couche profonde 0.03
Couche superficielle 0.12

TAB. 4.4 — Simulations forcées MIN, SSV, DRN et TOT : effets annuels des paramétrisations
SSV avec b=0.2 et du drainage, exprimés en pourcentage du changement maximal (TOT-MIN).

Paramétrisation “isolée” | Paramétrisation “associée”
SSV. b=0.2  drainage SSV, b=0.2 drainage
(SSV-MIN)  (DRN-MIN) | (TOT-DRN)  (TOT-SSV)

Ecoulement total 32 % 81 % 19 % 68 %
Evaporation 32 % 79 % 21 % 68 %
Humidité du sol 40 % 62 % 38 % 60 %

Dans les simulations DRL et VIC, la paramétrisation non-linéaire du drainage décrite dans
la section 2.2.2 est remplacée, dans les deux couches de sol, par une paramétrisation linéaire du
drainage :

D; = D?m% (4.1)

13

avec les mémes notations que dans les équations du drainage non-linéaire (paragraphe 2.2.2).
Dans ce cas particulier, Wi”m = W/, Par analogie avec la loi linéaire utilisée par Stamm et
al. (1994) dans le modele VIC & une couche de sol, nous avons choisi pour la couche profonde
de définir D" = 150 k;, 150 mm étant la valeur maximale de la capacité en eau de la couche
profonde dans SECHIBA, et k étant donné dans le tableau 4.1. Cette valeur est multipliée par
4 pour la couche superficielle du sol, comme dans la paramétrisation non-linéaire du drainage.
Les valeurs résultantes de D{’”" sont données dans le tableau 4.3.

Le bilan d’eau de la premiére année simulée n’est équilibré dans aucune des huit simula-
tions. Le forcage est donc répété en prenant comme humidité initiale la valeur obtenue a la fin
de la premiére année, et c’est cette deuxieme année, dont le bilan d’eau est équilibré, qui est

analysée pour chacune des simulations.

4.1.3 Résultats
4.1.3.1 Drainage non-linéaire et paramétrisation SSV avec 6=0.2

Le tableau 4.4 compare les effets directs sur ’hydrologie de surface de la paramétrisation
du drainage et de la paramétrisation SSV avec b=0.2. Les effets d’une paramétrisation sont
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J F M A M J J A S O N D
F1G. 4.2 — Modele de surface forcé : comparaison des humidités du sol (mm) simulées par MIN,
DRN, et SSV et TOT (b=0.2) (moyenne glissante sur 7 jours).

étudiés quand

— elle est “isolée” : son effet est alors estimé en comparant deux simulations dont aucune

n’inclut la deuxieéme paramétrisation,

— elle est “associée” : les deux simulations comparées pour établir 'effet de la premiére

simulation incluent la deuxieme paramétrisation.

Le tableau 4.4 montre tout d’abord que la paramétrisation du drainage a un effet beaucoup
plus important que la paramétrisation SSV avec b=0.2, que ces paramétrisations soient “isolées”
ou “associées”. Il montre également que les deux paramétrisations ont un effet plus fort sur
I’écoulement total et I’évaporation lorsqu’elles sont “isolées” que lorsqu’elles sont “associées”.
Ceci pourrait expliquer, au moins en partie, la faible sensibilit¢é du MCG du LMD & la pa-
ramétrisation SSV avec b=0.2, puisque celle-ci est “associée” au drainage dans les simulations
étudides. Cependant, 'humidité du sol répond de maniere identique au deux paramétrisation,
que celles-ci soient “isolées” ou “associées”. La figure 4.2 montre le cycle annuel de 'humidité
du sol dans les quatre simulations comparées. Il convient de distinguer trois périodes :

— de mi-juin & mi-octobre, la paramétrisation SSV a par ailleurs plus d’effet que la pa-
ramétrisation du drainage, car I’humidité du sol de la couche profonde reste le plus souvent
en dessous du seuil discriminant les deux vitesses de drainage.

D’autre part, les deux paramétrisations ont plus d’effet lorsqu’elles sont “isolées” que
lorsqu’elles sont “associées”. A cette période, on peut considérer que le sol ne peut étre
amené a saturation par les pluies, si bien que le ruissellement distribué est une fonction
croissante de 'humidité du sol (équation 3.30). La diminution de I’humidité du sol par
le drainage limite donc I'augmentation du ruissellement par la paramétrisation SSV. De
méme le drainage étant une fonction croissante de 'humidité du sol, et cette derniére
étant diminuée par le ruissellement distribué, I’augmentation du drainage “associé” est
plus faible que celle du drainage “isolé”. Ces interactions définissent une compétition entre
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le ruissellement distribué et le drainage.

— de mi-octobre & mi-janvier, la couche superficielle est tres réduite, et I’humidité du sol de
la couche profonde, qui est presque égale & 'humidité totale représentée sur la figure 4.2,
est au-dessus du seuil. Le drainage a donc plus d’effet que le ruissellement distribué.

Ce dernier a par ailleurs plus d’effet lorsqu’il est associé au drainage que lorsqu’il est
isolé : dans ce dernier cas, le sol sature tres vite, et le ruissellement distribué est égal au
ruissellement “tout ou rien” ; au contraire, en présence de drainage, le sol n’est que rarement
saturé, si bien que la paramétrisation SSV est en mesure d’augmenter le ruissellement, par
rapport au ruissellement “tout ou rien”

— de mi-janvier & mi-juin, le drainage a beaucoup plus d’effet sur 'humidité du sol que le ruis-
sellement distribué. Pendant cette période, le sol s’asseche?, sous effet de ’évapotranspiration,
qui est le plus souvent supérieure a la précipitation. Il n’y a donc pratiquement pas de
ruissellement, et I’écoulement total est essentiellement constitué par le drainage. Cette
dominance du drainage sur le ruissellement empéche toute interaction importante entre
les deux paramétrisations hydrologiques, si bien que I’humidité du sol réagit de la méme
facon & une paramétrisation donnée, que celle-ci soit “isolée” ou “associée”.

Le tableau 4.4 montre que la moyenne annuelle de ’évaporation varie plus lorsque les pa-
ramétrisations hydrologiques sont “isolées” que lorsqu’elles sont “associées”. En effet, c’est de
mi-juin & mi-octobre que ’évaporation est limitée par le stress hydrique, et I’humidité du sol va-
rie plus a cette période lorsque les paramétrisations hydrologiques sont “isolées” que lorsqu’elles
sont “associées”. La moyenne annuelle de I’écoulement total traduit également la compétition
entre le drainage et le ruissellement distribué a cette période, a cause de 1’équilibre hydrologique
des simulations, et du couplage entre elles que constitue la précipitation forcée.

En dehors des périodes de saturation, il existe donc une compétition entre le ruissellement
distribué et le drainage, qui diminue la sensibilité du cycle hydrologique & la paramétrisation
SSV avec b=0.2, si celle-ci est examinée en présence de drainage comme c’est le cas dans les
expériences utilisant le MCG. Au contraire, quand le sol est saturé dans MIN, la présence du
drainage augmente la sensibilité du cycle hydrologique a la paramétrisation SSV, par rapport &
sa sensibilité en absence de drainage.

La sensibilité du cycle hydrologique & la paramétrisation SSV avec b=0.2 est donc bien
modifiée par la présence du terme non-linéaire de drainage décrit en section 2.2.2. A 1’échelle du
globe, ces modifications peuvent se traduire soit par une augmentation, soit par une diminution
de cette sensibilité, selon les régimes hydrologiques des régions considérées.

4.1.3.2 Drainage non-linéaire et paramétrisation SSV avec b=5

La figure 4.3 montre que, pendant presque toute I'année, I'effet sur ’humidité du sol de
la paramétrisation SSV avec b=>5 est bien supérieur & celui de la paramétrisation du drainage,
que les paramétrisations soient “isolées” ou “associées”. Ceci est particulierement net de mi-

?La saturation observée début avril n’est qu’une interruption temporaire de cet asséchement
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F1a. 4.3 — Modele de surface forcé : comparaison des humidités du sol (mm) simulées par MIN,
DRN, et SSV5 et TOT5 (b=>5) (moyenne glissante sur 7 jours).

juin & mi-janvier, ou la paramétrisation SSV “isolée” a le méme effet que l’association des
paramétrisations.

La caractéristique principale de cette période reste cependant l'effet dominant de la pa-
ramétrisation SSV avec b=>5 sur 'humidité du sol. Cet effet est si fort qu’il se traduit par une
différence dans les humidités maximales en hiver. Ainsi, méme de mi-janvier & mi-juin, ou la
faiblesse de la convergence d’humidité limite fortement le ruissellement distribué, une grande
partie des différences d’humidité entre les simulations est liée a V'effet de la paramétrisation
SSV, quoique cet effet ait eu lieu au cours de la période de remplissage du sol.
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F1a. 4.4 — Modele de surface forcé : comparaison des humidités du sol (mm) simulées par MIN,
DRL, et SSV et VIC (b=0.2) (moyenne glissante sur 7 jours).

Malgré la forte dominance de la paramétrisation SSV avec b=>5 sur ’hydrologie du sol, il
peut paraitre surprenant que, d’octobre & décembre, son effet soit supérieur & celui de 1’associa-
tion dans TOTS5. Ceci s’explique par 'effet de la paramétrisation du drainage sur ’évaporation.
Si jusque-la le drainage issu de la couche profonde a seul été étudié, ici intervient le drainage
de la couche superficielle vers la couche profonde. La couche superficielle n’est pas permanente
et apparait quand il pleut sur un sol non saturé, ce qui est typique, avec le forcage utilisé, de
la période automnale. Quand la couche superficielle est présente, I’évaporation dépend de son
humidité relative. Le drainage entre les deux couches diminue 'humidité de la couche superfi-
cielle, et donc I’évaporation, et alimente I’humidité de la couche profonde, moins effective pour
I’évaporation. C’est ce qui explique que 'humidité totale du sol soit plus forte dans TOT5 que
dans SSV5 en automne, quand la couche superficielle fonctionne.

4.1.3.3 Drainage linéaire et paramétrisation SSV avec b6=0.2

Le but de ce paragraphe est de déterminer I'influence de la loi du drainage sur ’hydrologie
du sol, de maniere qualitative a travers I’étude de 'humidité du sol. Nous ne détaillerons pas les
interactions entre drainage et ruissellement, qui sont similaires a celles expliquées dans le cas du
drainage non-linéaire.

De mai a octobre, les humidités simulées par DRL et VIC sont nettement plus faibles
que celles simulées par DRN et TOT. En effet, ’humidité du sol est suffisamment faible pour
le drainage non-linéaire soit dominé par son régime lent, et le coefficient associé pour la couche
profonde est 60 fois plus faible que le coefficient du drainage linéaire. L’évaporation, qui a lieu
de mai & octobre, est donc plus sensible & VIC qu’a TOT : alors qu’elle vaut 341 mm/an dans
MIN, elle est réduite & 299 mm/an dans TOT, et & 287 mm/an dans VIC.

Au contraire, les figures 4.2 et 4.4 sont trés semblables de novembre & avril. Ceci indique
que le régime rapide du drainage non-linéaire est similaire au drainage linéaire étudié. En effet,
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TAB. 4.5 — Résumé des différences observées entre la simulation Bucket et la simulation VIC
par Stamm et al. (1994) : moyennes annuelles sur les continents.

Bucket | VIC - Bucket
Ecoulement total (mm) 285 39x
Humidité du sol (mm) 67 -25%
Evaporation (mm) 584 -53%
Précipitation (mm) 869 -14
Température de surface (C) | 13.3 -0.95%

TAB. 4.6 — Résumé des différences observées entre les MIN et TOT : moyennes annuelles sur les

continents.
MIN | TOT-MIN
Ecoulement total (mm) 480 23%
Humidité du sol (mm) 62 -8
Evaporation (mm) 566 -49x
Précipitation (mm) 1047 -27
Température de surface (C) | 14.0 -0.5%

Pordre de grandeur des coefficients est le méme (tableaux 2.1 et 4.3), et la puissance 1.5 ne joue
que peu sur le régime rapide du drainage non-linéaire (figure 2.2).

4.1.4 Résultats de Stamm et al (1994)

Le tableau 4.5 résume la sensibilité du MCG du Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
(GFDL) au modele VIC (Stamm et al., 1994). Ce modele, qui présente une couche de sol, un ruis-
sellement distribué par la paramétrisation SSV, avec b=0.3, et un drainage linéaire (tableau 4.1),
est comparé au modele Bucket, dans lequel le ruissellement est de type “tout ou rien” et qui
ne comporte pas de drainage. Cette expérience de sensibilité est similaire & celle qui compare
TOT & MIN (tableau 4.6). VIC induit des variations plus importantes de '’écoulement total et
de 'humidité du sol que TOT, ce qui est trés certainement 1ié aux différences en période seche
entre les termes de drainage des deux expériences, comme cela a été mis en évidence a travers
les simulations forcées.

Les variations d’évaporation et de précipitation sont en revanche assez similaires dans les
deux expériences, et les précipitations sont méme davantage diminuées dans TOT que dans VIC,
par rapport aux simulations de référence MIN et Bucket respectivement. Ceci peut étre dii, au
moins partiellement, aux différences entre les climats simulés par les deux MCG. Mais cela peut
aussi traduire des différences de sensibilité de 1’évaporation & I’humidité du sol. Le sol de VIC
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TAB. 4.7 — Présentation des simulations.

Capacités en eau Hydrologie du sol
Description | Moyenne Drainage Ruissellement
DRNb 150/30 129 Non-linéaire | “tout ou rien”
DRN5+4SSV 150/30 129 Non-linéaire | SSV, b=0.2
TWHC TWHC 287 Non-linéaire | “tout ou rien”
TWHCHSSV TWHC 287 Non-linéaire | SSV, b=0.2

n’est constitué que d’une seule couche contrairement au sol de SECHIBA dans TOT. Comme
nous l'avons vu précédemment, quand la couche superficielle est présente, c’est son humidité qui
domine I’évaporation. Or 'humidité de la couche superficielle est davantage réduite que celle de
la couche profonde car le drainage est quatre fois plus rapide depuis la couche superficielle que
depuis la couche profonde. La différence de conception du couplage entre le fonctionnement du
sol et I’évaporation pourrait donc elle aussi expliquer en partie les différences de sensibilité a
I’humidité du sol de la part de I'évaporation, et de la précipitation qui en dépend.

4.2 Influence de la capacité en eau du sol

La section 2.3 montre que 'augmentation de la capacité en eau du sol diminue le ruissel-
lement “tout ou rien” et le drainage inclus dans les simulations DRN5 et TWHC étudiées. Le
but de ce paragraphe est de déterminer si 'augmentation de la capacité en eau du sol a une
influence sur la sensibilité du cycle hydrologique global envers la paramétrisation SSV.

Dans ce but, quatre simulations sont comparées. Elles sont présentées dans le tableau 4.7.
Ces quatre simulations de dix ans sont réalisées avec le cycle 5.2 du MCG du LMD, les températures
de surface de la mer étant prescrites selon les observations de Reynolds (1988) pendant la période
1979-1988. Les processus de surface sont décrits par SECHIBA (Ducoudré et al., 1993), avec
un sol d’une profondeur de 1 m, et la paramétrisation non-linéaire du drainage décrite en sec-
tion 2.2.2. Les seules différences entre les quatre simulations concernent la capacité en eau du
sol et le ruissellement. Les simulations DRN5 et TWHC sont les simulations étudiées dans la
section 2.3. La simulation DRN5+SSV est tres semblable & la simulation TOT (section 3) : leur
unique différence concerne le cycle du MCG du LMD utilisé pour réaliser les simulations (cycle
5.2 pour DRN5+SSV, et cycle 6 pour TOT). L’influence de la capacité en eau du sol sur la
sensibilité du MCG a la paramétrisation SSV est étudiée en comparant cette sensibilité :

1. dans le cas d’une capacité en eau moyenne de 129 mm (simulations DRN5+SSV et DRNS)

2. dans le cas d’une capacité en eau moyenne de 287 mm (simulations TWHC+SSV et
TWHC)

Le tableau 4.8 résume bien I'influence de la capacité en eau du sol sur la paramétrisation
SSV avec b = 0.2 : cette influence n’est pas significative vis-a-vis du cycle hydrologique moyen.
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F1G. 4.5 — Sensibilité de 'humidité du sol moyenne (mm) & la paramétrisation SSV (b=0.2) :
a dans le cas d’une capacité en eau moyenne de 129 mm : (DRN5+SSV)-DRN5; b dans le cas
d’une capacité en eau moyenne de 287 mm : (TWHC+SSV)-TWHC. Isocontours & -30, -10, -5,
5, 10, 30.
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TaB. 4.8 — Résumé des différences de sensibilité du cycle hydrologique continental & la pa-
ramétrisation SSV (b=0.2), en fonction de la capacité en eau du sol : différences de moyennes an-
nuelles sur les continents. Une différence statistiquement significative au risque a=0.05 (a=0.1)
est indiquée par * (}).

ADRNS5 = ATWHC = ATWHC
(DRN5+SSV)-DRN5 | (TWHC+SSV)-TWHC | - ADRN5
Ruissellement (mm/an) 14 21% 7
Précipitation (mm/an) -7 -1 6
Evaporation (mm/an) -5 =71 -2
Convergence d’humidité (mm/an) -2 6 8
Humidité du sol (mm) -2.4% -6.4x% -4k
Drainage (mm/an) -16x -15x 1
Ecoulement total (mm/an) -2 5 7
Température de la surface (C) 0.0 0.0 0.0

La seule variable dont la sensibilité est modifiée quand la capacité en eau du sol augmente est
I’humidité du sol moyenne. La figure 4.5 montre que 'augmentation de la sensibilité de I'humidité
du sol est localisée dans les ceintures pluvieuses extra-tropicales en hiver (Europe et Etats-Unis)
et dans les ceintures pluvieuses associées a la ZCIT dans les tropiques. Dans ces régions en effet,
le sol sature au passage des précipitations quand la capacité en eau du sol vaut 150 mm, alors
que cette saturation est beaucoup moins fréquente avec les capacités TWHC (Patterson, 1990),
qui sont beaucoup plus fortes. Quand les capacités valent 150 mm, le ruissellement distribué et
le ruissellement “tout ou rien” sont donc similaires pendant la saison des pluies, et 'humidité
n’est alors pas notablement modifiée par la paramétrisation SSV. Au contraire, avec les capacités
TWHC, le ruissellement “tout ou rien” est rare méme pendant la saison des pluies, si bien que
la paramétrisation SSV augmente le ruissellement, et diminue ’humidité du sol. La diminution
accrue de 'humidité du sol avec TWHC entraine dans les extra-tropiques une diminution accrue
de I’évaporation en été, qui semble significative. Ce n’est pas le cas dans les tropiques, ce qui est
sans doute lié & la forte variabilité du cycle hydrologique dans ces régions.

Finalement, la valeur de la capacité en eau du sol ne semble pas avoir d’influence majeure
sur la sensibilité du cycle hydrologique global & la paramétrisation SSV avec b = 0.2. Cette
sensibilité est tres faible avec des capacités en eau de 150 mm, et elle reste trés faible quand la
capacité en eau du sol augmente. Ceci rejoint ce qui a été établi en comparant TOT 4 DRN : avec
b = 0.2, la paramétrisation SSV ne s’exprime significativement que lorsque le sol est loin de la
saturation, mais le ruissellement produit est alors tellement faible que son influence quantitative
sur le cycle global est négligeable.
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4.3 Conclusions

Un des points importants de cette étude était de vérifier que la sensibilité & la pa-
ramétrisation SSV avec b=0.2 n’est pas atténuée dans les simulations avec le MCG, par les
interactions de cette paramétrisation avec les autres éléments de 1’hydrologie su sol. Il semble
que ce ne soit pas notablement le cas. Dans le MCG, la plus faible sensibilité directe a la pa-
ramétrisation SSV (b=0.2) est obtenue dans les régions humides. Les études forcées montrant
que le drainage tend a augmenter I'effet de la paramétrisation SSV avec b=0.2 quand 'humidité
du sol est proche de la saturation, il est méme envisageable que la présence du drainage puisse
augmenter la sensibilité du MCG a la paramétrisation SSV avec b=0.2.

Les simulations forcées confirment de plus que c’est le choix des parameétres qui est le
déterminant majeur de la sensibilité du cycle hydrologique & une paramétrisation donnée. Ainsi,
I’augmentation de b, de 0.2 & 5, change 1’équilibre hydrique du sol. D’autre part, 'Taugmentation
du drainage quand I'humidité du sol est faible, en utilisant par exemple une loi linéaire du drai-
nage, permet de diminuer notablement 'humidité du sol et ’évaporation, ce qui est susceptible
de modifier le cycle hydrologique global.

Cette étude illustre également la complexité des interactions entre les paramétrisations
hydrologiques (hydrologie du sol et évapotranspiration). Ceci impose de développer 1’hydrologie
du sol de maniére cohérente avec 1’évapotranspiration, et non pas d’étudier ces deux éléments
isolément. Un des aspects fondamentaux d’un tel développement cohérent est la validation des
flux hydrologiques simulés, qui est développée dans le prochain chapitre.
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Chapitre 5

Validation des paramétrisations
hydrologiques

Les chapitres 2 et 3 ont montré I'influence de 'hydrologie du sol sur le climat simulé par
le MCG du LMD. Il s’agissait d’études de sensibilité, en dehors de toute considération sur le
réalisme du climat simulé. Le but d'un MCG étant de représenter correctement ce dernier, il est
cependant fondamental de confronter les climats simulés avec les paramétrisation hydrologiques
étudiées au climat observé, afin de déterminer si I'une ou plusieurs d’entre elles peuvent améliorer
la simulation du climat. Ceci définit la validation d’une paramétrisation.

5.1 Bilan hydrique global

5.1.1 Les estimations

Il existe de nombreuses estimations des flux hydriques & 1’échelle du globe. Les trois es-
timations présentées dans le tableau 5.1 ont été retenues car elles sont récentes, et car leurs
différences sont représentatives des variations entre les différentes estimations. Ces variations
traduisent un intervalle de confiance assez important autour de chaque estimation (Henning,
1989).

Les précipitations continentales sont principalement estimées a partir de mesures réalisées
localement avec des pluviomeétres. L’incertitude de ces estimations de précipitation est liée &
plusieurs causes. Tout d’abord, la quantité d’eau recueillie dans les pluviometres tend & étre sous-
estimée, du fait de ’évaporation depuis le pluviometre, des éclaboussures hors du pluviometre,
et des effets du vent, qui réduit la précipitation dans le pluviometre. Ce dernier effet est encore
plus fort si la précipitation tombe sous forme de neige, plus légere, et si le pluviometre est haut,
auquel cas le vent est plus fort au niveau de orifice. Legates et Willmott (1990) estiment la
précipitation continentale & 754 mm/an sans correction, et & 820 mm/an avec correction des
biais de mesure dans les pluviomeétres.

Par ailleurs, les stations de mesure ne sont pas toujours assez denses en regard de la
variabilité des précipitations. Ainsi, méme aux Etats-Unis, ou la densité des pluviometres est
la plus importante (13000 pluviomeétres pour une surface de 7.810% km?), la mesure locale
d’un pluviomeétre représente en moyenne la pluviométrie sur une surface de 600 km? (Mather,
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TAB. 5.1 — Estimations du bilan hydrique global par unité de surface (mm/an). P, E et Y
désignent la précipitation, ’évaporation et ’écoulement total, et ¢ et o désignent les continents
et les océans.

Références Pe E¢ Y=Pc-Ec| Po Eo Eo-Po
Baumgartner et Reichel (1975) | 746 480 266 1066 1176 110
Budyko (1978) 800 450 350 1270 1400 130
Henning (1989) 718 442 276 1047 1159 112

TAB. 5.2 — Bilan hydrique global par unité de surface (mm/an), simulé par le MCG du LMD.
Pour les notations, voir tableau 5.1. Les cinq premieres simulations sont réalisées avec le cycle 6
du MCG du LMD, et les deux derniere avec le cycle 5.2.

Simulations | Po  E¢ Y ~Pe-E¢ | Po Eo Eo-Po
MIN 1047 566 480 1031 1238 207
DRN 1029 527 501 1022 1238 216
TOT 1021 518 503 1022 1238 216
TOTO0.5 1012 507 505 1020 1237 219
TOT5 1008 489 522 1014 1237 225
DRNb 1082 472 606 1160 1403 243
TWHC 1166 660 501 1199 1404 205
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1974). Willmott et Legates (1991) montrent que plus le réseau de pluviometres est lache, plus les
précipitations sont surestimées. Ce résultat s’explique par le fait que les pluviometres sont plutot
implantés dans les zones habitées, qui sont en général associées aux régions humides, du fait de
I'importance de I'eau pour le développement économique. Il existe cependant deux exceptions
a cette tendance a la surestimation : en Amérique du Sud, le bassin amazonien, trés arrosé, est
sous-échantillonné (Willmott et al., 1994) ; dans les régions montagneuses, les pluviomeétres sont
plutot localisés dans les vallées, qui sont moins arrosées que les sommets; dans les deux cas, les
précipitations ont tendance & étre sous-estimées du fait du biais dans I’échantillonnage spatial.

Enfin, la significativité des estimations est souvent affectée par des discontinuités des séries
chronologiques enregistrées (Rassmusson et al., 1992). Ces discontinuités temporelles peuvent
étre dues au déplacement des pluviometres ou & des changements d’environnement (défrichage,
urbanisation) autour des pluviometres. Elles sont le plus souvent dues au remplacement des
anciens pluviometres par des pluviometres moins biaisés (plus bas et avec une protection contre

le vent par exemple).

Les estimations d’évaporation et d’écoulement total présentent elles aussi un intervalle
de confiance important, dont une cause est la grande variabilité des méthodes utilisées pour
obtenir ces estimations. L’évaporation peut étre estimée directement a partir de mesures dans
des lysimetres, ou grace a des modeles de bilan radiatif, de bilan hydrique, ou des modeles
micro-météorologiques. Dans tous les cas revient le biais di & I’échantillonnage spatial, auquel
s’ajoutent avec les modeles des biais liés au choix du modele, ainsi qu’aux mesures des autres
champs météorologiques utilisés dans ces modeles.

L’écoulement total moyen peut étre estimé comme la différence des estimations de précipitation
et d’évaporation continentales, qui combine les incertitudes de ces deux estimations. Il peut aussi
étre estimé & partir de mesures directes du débit des cours d’eau, selon les méthodes décrites
dans Watson et Burnett (1995). Les incertitudes de ces estimations sont liées aux incertitudes
sur les mesures, ainsi qu’aux discontinuités temporelles associées au déplacement des stations
de mesure, et aux interruptions dans les mesures, causées par de fortes crues destructrices par
exemple.

Pour finir, les mesures océaniques sont encore plus incertaines, du fait de la tres faible
densité, tant spatiale que temporelle, des mesures, qui sont le plus souvent réalisées en bateau.

5.1.2 Résultats

Les trois estimations du bilan hydrique global présentées dans le tableau 5.1 sont néanmoins
censées fournir une bonne approximation du bilan hydrique réel. La comparaison du tableau 5.1
avec le tableau 5.2 montre tout d’abord que, pour toutes les variables du cycle hydrologiques
global annuel, les différences entre les simulations sont bien inférieures aux erreurs systématiques
par rapport aux données. La surestimation systématique de la précipitation et de I’évaporation
continentale est liée a la surestimation systématique de la convergence d’humidité sur les conti-
nents, elle-méme associée & la surestimation de la divergence d’humidité depuis les océans.
La comparaison des deux tableaux montre également que les différences entre les simulations
réalisées avec la méme version du MCG du LMD sont inférieures aux différences entre les deux
versions utilisées, ce qui indique que I'hydrologie continentale n’est pas I’élément dominant de la
surestimation de la convergence d’humidité sur les continents. Il n’est par ailleurs pas possible,
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au vu des différences entre les estimations de Budyko (1978) d’une part, et de Henning (1989) et
Baumgartner et Reichel (1975) d’autre part, de déterminer si la surestimation de la divergence
d’humidité sur les océans dans le MCG du LMD est due & une surestimation de 1’évaporation
océanique’, ou au contraire 4 une sous-estimation de la précipitation océanique.

Du fait de la conservation a long terme de I'eau dans l'atmosphére, la surestimation
systématique de la convergence d’humidité sur les continents implique qu'une paramétrisation
qui améliore un peu la précipitation continentale par rapport aux observations, détériore d’au-
tant 1’évaporation continentale, et inversement. Le choix de la simulation la plus réaliste n’est
donc absolument pas clair, au vu de ces résultats.

5.2 Grands bassins versants

Les débits des fleuves constituent des données intéressantes pour la validation des pa-
ramétrisations hydrologiques. La mesure directe des débits est en effet relativement aisée, et
elle integre les bilans hydrologiques locaux sur de vastes surfaces, ce qui réduit beaucoup les
biais par rapport & des mesures locales de précipitation par exemple. Le débit dépend de plus
directement de 1’écoulement total, qui est au centre des paramétrisations de I’hydrologie du
sol étudiées. Le débit et I’écoulement total ne sont cependant pas directement comparables. Le
transport de I’eau dans les fleuves, qui explique les propriétés intégratrices du débit, entraine un
retard du débit par rapport & I’écoulement total moyen sur la surface contributive. Pour pouvoir
comparer au cours du temps 'écoulement total simulé au débit observé, il faut soit désagréger
le débit (Arnell, 1995), soit intégrer 1’écoulement total sous forme de débit. Ceci nécessite un
modele de transport latéral de I’écoulement, au développement duquel est consacré le prochain
chapitre. L’hypothese de stationnarité du climat a long terme permet cependant de comparer les
débits moyens annuels aux moyennes annuelles de I’écoulement total dans les bassins versants.
Au vu du bilan total sur les continents, une surestimation du débit des fleuves est attendue. Le
but de ce paragraphe est d’étudier, au travers des grands bassins versants, la répartition spatiale
de cette surestimation.

La figure 5.1 compare les écoulements et précipitations moyens simulés avec le cycle 6 du
MCG du LMD aux observations présentées dans 'appendice B. Les bassins sont classés dans
lordre des moyennes croissantes des débits observés. Dans tous les bassins (sauf celui du Tigre-
Euphrate et celui de la Volga), les différences d’écoulement total entre les cinq simulations sont
bien inférieures aux différences entre 1’ensemble des débits simulés et la moyenne des débits
observés. Les différences entre les débits observés (appendice B) sont également inférieures en
général a la différence entre la moyenne des observations et ’ensemble des simulations.

La comparaison de la figure 5.1a avec la figure 5.1b montre qu’a I’échelle des grands bassins
versants, l'erreur systématique de 1’écoulement total simulé reflete, comme & 1'échelle globale,
Perreur systématique des précipitations simulées. Ainsi, dans la plupart des bassins versants,
I’écoulement total est surestimé, quelle que soit la paramétrisation hydrologique parmi les cinq
étudiées, si la pluie est surestimée, et inversement. Quelques bassins échappent & cette regle :

— dans le bassin du Yenissei et de la Lena, 1’écoulement total est sous-estimé alors que les

Le calcul de I’évaporation océanique dans le MCG du LMD est résumé dans 'appendice A.
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Fia. 5.1 - Comparaison des simulations MIN, DRN, TOT, TOT0.5 et TOT5 (moyennes an-
nuelles sur 4 ans) avec des observations, dans les bassins de 18 grands fleuves : a écoulement

total (m/an) et b précipitation (m/an). Les abréviations désignant les fleuves sont définies dans
le tableau B.1.
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précipitations simulées sont supérieures aux précipitations observées. Le débit des fleuves
sibériens est dominé par une débacle brutale causée par une fonte massive de la neige sur
un sol gelé. Le gel du sol en diminue la capacité en eau effective puisque 1’eau ne peut s’y
infiltrer. Le gel du sol n’est pas pris en compte dans le MCG du LMD, ce qui peut expliquer
la sous-estimation de ’écoulement total, par surestimation de l'infiltration au moment de
la fonte des neiges. La sous-estimation de ’écoulement total pourrait également traduire
une mauvaise représentation de la chute et/ou de la fonte des neiges.

— dans le bassin du Saint-Laurent, les pluies simulées sont trés proches des pluies observées
mais ’écoulement total est sous-estimé. Le tableau B.1 montre que la surface du bassin du
Saint-Laurent dans le MCG du LMD est plus faible que celle utilisée par Russel et Miller
(1990) pour évaluer la précipitation moyenne. Ceci fausse la comparaison des précipitations
simulées et observées.

— dans le bassin du Parana enfin, les précipitations simulées représentent assez bien les
précipitations observées, mais I’écoulement total simulé est surestimé. Le bassin du Parana
comporte des zones arides (avec des lacs salés et des endoréismes). 11 doit donc y avoir
dans la réalité une évaporation importante de I’eau libre du fleuve qui, n’étant absolument
pas représentée dans le MCG, pourrait expliquer la surestimation de I’écoulement total
simulé par ce dernier. Un tel processus est bien identifié pour le Niger (Rodier, 1985). Il
contribue sans doute a expliquer, couplé avec I'excés de précipitation, la forte surestimation
de I’écoulement total dans ce bassin. Le méme processus est sans doute a ’origine de la tres
forte surestimation de I’écoulement total dans le bassin de la riviere Murray en Australie.

Finalement, bien que la surestimation des précipitations en moyenne sur les continents n’af-
fecte pas ’ensemble des bassins versants, cette étude régionale confirme que la paramétrisation
du drainage, tout comme la paramétrisation SSV (méme avec b=>5), ont une influence négligeable
sur 'erreur systématique du cycle hydrologique simulé. Cette étude suggere de plus qu’une part
des différences régionales entre les débits simulés et observés dépend du fait que des processus
hydrologiques particuliers & certaines zones ne sont pas représentés dans le MCG du LMD.

Les simulations effectuées avec le cycle 5.2 (DRN5 et TWHC) et avec le cycle 6 du MCG
du LMD ne sont pas directement comparables car le cycle hydrologique est différent dans ces
deux cycles (tableau 5.2). La figure 5.2 montre cependant, comme la figure 5.1, que dans la
plupart des bassins versants, ’erreur systématique de 1’écoulement total simulé est liée & 1'er-
reur systématique de la précipitation simulée. L’exception des fleuves sibériens est par ailleurs
confirmée, et généralisée au bassin de 'Ob. La figure 5.2 présente néanmoins une différence
importante par rapport & la figure 5.1 : les différences entre DRN5 et TWHC sont plus fortes
que les différences entre les cingq simulations MIN, DRN, TOT, TOTO0.5 et TOT5, tant pour
I’écoulement total que pour la précipitation. En d’autres termes, 'augmentation de la capacité
en eau du sol de 123 & 287 mm en moyenne entraine un déplacement plus important de 1’état
d’équilibre du cycle hydrologique global que les paramétrisations du drainage et du ruissellement
distribué.

La figure 5.2c montre que, dans tous les bassins versants ou I’écoulement total simulé est
surestimé, 'augmentation de la capacité en eau du sol améliore le rapport de ’écoulement total
sur la pluie. La portée de cette conclusion est cependant limitée, car ce résultat doit autant & la
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Fi1a. 5.2 - Comparaison des simulations DRN5 et TWHC (moyennes annuelles sur 9 ans) avec
des observations, dans les bassins de 18 grands fleuves : voir figure 5.1.
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F1a. 5.3 — Bassin du Mississippi : comparaison des cycles annuels moyens (4 ans) de 1’écoulement
total et de la précipitation, simulés par MIN, DRN et TOT5, et observés.

diminution de I’écoulement total (qui valide positivement 'augmentation de la capacité en eau),
qu’a 'augmentation des précipitations, qui sont déja surestimées dans le MCG.

5.3 Bassin du Mississippi

Les figures 5.3 et 5.4 comparent, sur le bassin du Mississippi, les cycles annuels moyens
de I'écoulement total et de la précipitation simulés, dans les cycles 6 et 5.2 respectivement, avec
des observations (Wallis et al., 1991). L’écoulement total observé par unité de surface est estimé
comme le rapport du débit mensuel sur la surface contributive. Etant donné le grand nombre
de stations ainsi analysées, cette méthode donne une approximation raisonnable de I’écoulement
total & I'échelle de temps mensuelle, ce qui évite le recours & un modele de routage.

Pour la comparaison de MIN, DRN et TOT5 avec les observations, trois mailles trés
arrosées des Rocheuses ont été enlevées du bassin versant simulé, comme en section 3.5.2. Seule
une fraction de ces mailles, situées en bordure du bassin, recouvre le bassin versant réel dont
sont issues les observations. La précipitation simulée étant fortement surestimée dans ces mailles,
leur élimination de la moyenne améliore sensiblement la précipitation moyenne simulée sur le
bassin, qui est elle-méme surestimée sur le bassin complet de 21 mailles.

La figure 5.3 montre que, dans les trois simulations, I’écoulement total est sous-estimé en
été, ce qui est dii & la sous-estimation des précipitations & cette période. La paramétrisation
SSV avec b=5, en augmentant I’écoulement total d’octobre & janvier, pendant la période de
remplissage du sol (section 3.5.2), en améliore le cycle annuel par rapport & DRN. Il est ici
difficile d’évaluer l'intérét de la paramétrisation du drainage : I’écoulement total est en effet
plus proche des observations sans cette paramétrisation (MIN), mais c’est au détriment des
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F1a. 5.4 — Bassin du Mississippi : comparaison des cycles annuels moyens (9 ans) de 1’écoulement
total et de la précipitation, simulés par DRN5 et TWHC, et observés

précipitations, qui surestimées dans les trois simulations d’octobre & janvier, le sont encore plus
dans la simulation MIN.

Les cycles annuels de précipitation et d’écoulement total simulés par DRN5 et TWHC
(figure 5.4) sont établis sur le bassin complet du Mississippi. Dans ce bassin la capacité en eau
du sol vaut 150 mm dans DRN5 et 326 mm dans TWHC. La figure 5.4 montre tout d’abord que
le cycle annuel des pluies est plus en phase avec le cycle observé et que les pluies estivales sont
plus importantes dans TWHC que dans DRNb5. Ce dernier point est particulierement intéressant
car la sous-estimation des pluies estivales dans le MCG nuit beaucoup au réalisme du cycle hy-
drologique du bassin du Mississippi. Cependant, la moyenne des pluies est davantage surestimée
dans TWHC que dans DRNbS, ce qui contrebalance I’amélioration précédente.

La moyenne annuelle de ’écoulement total est plus proche des observations (279 mm/an)
dans TWHC (339 mm/an) que dans DRN5 (382 mm/an). L’augmentation de 1’écoulement total
en été dans TWHC, du fait de 'augmentation des pluies a cette période, est également un bon
point, méme si cette augmentation est faible. En revanche, 'augmentation de la capacité en eau
du sol entre DRN5 et TWHC provoque un retard important du maximum d’écoulement total
dans TWHC, par rapport &8 DRNbS et aux observations. Au vu de la figure 5.3, il semble possible
que 'augmentation trop brutale et trop tardive de 1’écoulement total dans TWHC puisse étre
améliorée par l'inclusion de la paramétrisation SSV avec b=5. Cependant, les précipitations
resteraient tres fortement surestimées, et il faudrait considérer également 1’évaporation dans le
bassin.



124 Chapitre 5. Validation des paramétrisations hydrologiques

5.4 Conclusions

Ni la paramétrisation du drainage, ni la paramétrisation SSV, méme avec b=>5, n’entrainent
de modification notable du cycle hydrologique moyen en regard de son erreur systématique,
bien que ces deux paramétrisations aient un effet significatif sur les caractéristiques spatiales et
temporelles du cycle hydrologique simulé (section 3.5.3.2).

L’augmentation massive de la capacité en eau du sol entraine des changements beaucoup
plus prononcés du cycle hydrologique. Elle améliore en général I’écoulement total en le réduisant,
mais elle augmente notablement les pluies continentales, qui sont elles en général trop fortes.
De méme, elle augmente notablement I’évaporation continentale moyenne qui est elle aussi sur-
estimée dans le MCG du LMD.

L’influence des paramétrisations étudiées sur le réalisme du cycle annuel des variables hy-
drologiques ne peut étre considérée que de maniere qualitative, étant donné les erreurs systématiques
sur les moyennes annuelles. Dans le cas particulier du bassin du Mississippi, la paramétrisation
SSV avec un fort b semble améliorer le cycle annuel de I’écoulement total, et la moyenne annuelle
de cette variable est plus proche de la moyenne observée avec forte capacité en eau (TWHC).
Stamm et al. (1994) ont montré qu’'une forte augmentation de b et de la capacité en eau si-
multanément, est peu sensible dans le MCG du GFDL par rapport & une simulation incluant
drainage et paramétrisation SSV (b=0.3), et une capacité en eau du sol de 150 mm (modele
VIC, section 4.1.4). Les précipitations sont notamment peu différentes dans les deux simula-
tions, mais les auteurs n’ont pas étudié les modifications régionales du cycle annuel des variables
hydrologiques. Un tel travail semble cependant tres intéressant au vu des résultats de I'étude de
sensibilité menée dans cette theése avec le MCG du LMD.
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Chapitre 6

Transport latéral de ’eau dans les
bassins versants

“ Je vois les longs tracés des fleuves de la terre,

Je vois ’Amazone et le Paraguay,

Je vois les quatre grands fleuves de la Chine : I’Amour,
Le Fleuve jaune, le Yang-tsé-kiang et le Si-kiang,

Je vois ot coule la Seine, et ou le Danube,

La Loire, le Rhone et le Guadalquivir,

Je vois les méandres de la Volga, du Dniépr, de I’Oder,
Je vois le Toscan descendre 1’Arno,

Et le Vénitien suivre le cours du P6 ”

Walt Whitman, Salut au Monde

6.1 Introduction

Ce chapitre présente le développement d’un modéle de transport latéral a grande échelle
de T'écoulement total simulé par le MCG du LMD. Le but d’un tel modele, basé sur une
représentation réaliste du relief, est de concentrer ’écoulement total aux exutoires des rivieres,
et de représenter le retard (dit au transport) du débit & I'exutoire par rapport a I’écoulement
total moyenné sur le bassin.

La simulation du débit des riviéres présente de nombreux intéréts pour ’étude du climat.
Tout d’abord, les débits observés constituent des données intéressantes pour la validation des
paramétrisations hydrologiques, comme cela a été expliqué dans le chapitre 5. Ce chapitre a
néanmoins montré qu’en 'absence de modele de transport latéral de I’écoulement simulé, 'intérét
des débits observés pour la validation est limité par la nécessité de comparer les moyennes
annuelles des débits observés et des écoulements simulés. Cette limite est levée si 'on dispose
d’estimations d’écoulement (mm/j) & partir des mesures de débit (m3/s), mais ces estimations
sont encore tres rares. A ma connaissance, seuls Wallis et al. (1991) pour le bassin du Mississippi,
et Arnell (1995) pour I'Europe occidentale, proposent sous forme numérique ce type d’estimation
qui est directement comparable & 1’écoulement total simulé par les MCG.

D’autre part, les flux d’eau douce dans les océans, en changeant la salinité, influencent la
circulation thermohaline des océans (Schiller et al., 1996), et donc leur température, qui influence
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en retour atmosphere. Mysak et al. (1990) suggeérent par exemple que les variations de débit des
fleuves alimentant I'océan Arctique modifient le transport de glace de mer a travers le détroit de
Fram, ce qui induirait des anomalies de salinité et de circulation dans cet océan. Par ailleurs, I’eau
douce est plus légere que 'eau salée, et une baisse de salinité en surface peut entrainer la création
d’une couche d’eau relativement isolée thermiquement. Aux basses latitudes, une telle couche
présenterait une anomalie positive de température. Si une telle hypothése se vérifiait, les forts
débits des fleuves a ces latitudes (Amazone, Zaire) pourraient étre associés & des changements
de convergence et de convection. Ces deux exemples illustrent I'importance d’une représentation
correcte des débits des fleuves dans 'objectif du couplage d'un MCG atmosphérique avec un
MCG océanique.

Enfin, la simulation des débits des fleuves & grande échelle trouve également une application
dans I'étude de 1’évolution des ressources en eau associée au changement global (Loaiciga et al.,
1996).

Le point de départ du modeéle de transport latéral & grande échelle de I’écoulement simulé
est le Modele Couplé développé par Ledoux (1980). Ce modele tient compte des écoulements
de surface, des écoulements souterrains, et de leur couplage, pour simuler le débit d’un bassin
versant & partir d'un forcage climatique comprenant la pluie et ’évapotranspiration potentielle.
Le Modele Couplé a été utilisé avec succes pour simuler les débits de plusieurs riviéres francaises :

— la Caramy, qui draine un bassin de 250 km? dans le Var (Ledoux, 1980),

la Haute-Lys, qui draine un bassin de 85 km? dans le Pas de Calais (Ledoux, 1980),

— un ensemble de rivieres appartenant a la zone d’étude du projet HAPEX-MOBILHY en
Aquitaine, drainant une surface total supérieure & 14500 km? (Boukerma, 1987),

— la Fecht, qui draine un bassin de 450 km? dans les Vosges (Ambroise et al., 1995).

Il est également en cours d’application sur la partie francaise du bassin du Rhéne, qui draine une
surface de 87000 km? (Habets et al., 1996). Dans cette application, le Modeéle Couplé sera couplé
avec le modele atmosphérique méso-échelle du Centre National de la Recherche Météorologique,
incluant le modele de surface ISBA (Noilhan and Planton, 1989).

La démarche adoptée pour simuler le débit des grands fleuves est de forcer le Modele
Couplé par le MCG du LMD. Le principal probléme rencontré au cours de ce travail est lié au
choix d’une résolution spatiale pour le Modele Couplé. En effet, la surface des grands bassins
versants (tableau B.1) est de plusieurs ordres de grandeur supérieure & celle des bassins jusque-
14 modélisés par le Modele Couplé. Au cours de ce chapitre, nous commencerons par décrire le
Modele Couplé, puis nous présenterons en quoi il a été adapté aux contraintes liées aux grandes
échelles. Nous continuerons par la présentation et la discussion des débits simulés, avant de
conclure sur les perspectives de ce travail de développement.

Je tiens ici a souligner que ce travail n’aurait pas été possible sans une collaboration
active de Catherine Golaz-Cavazzi et d’Emmanuel Ledoux de I’Ecole Nationale Supérieure des
Mines de Paris, et d’Etienne Leblois du Cemagref de Lyon. Emmanuel Ledoux a accepté sans
la moindre réserve de mettre le Modele Couplé & ma disposition, et il a fourni de précieux
conseils pour sa simplification. Etienne Leblois m’a beaucoup appris sur ’hydrologie en général
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F1G. 6.1 — Principe de la schématisation multicouche. D’apreés Ledoux (1980).

et sur I’extraction des réseaux de drainage en particulier, et il a mis & mon entiére disposition
les outils informatiques nécessaires pendant trois longues semaines. Enfin, Catherine Golaz-
Cavazzi a fourni un travail important sur les réseaux de drainage, et pris en charge ’adaptation
informatique du Modeéle Couplé, qu’elle m’a d’autre part grandement aidée & comprendre. Je
tiens ici a leur renouveler 'expression de ma profonde gratitude, ainsi qu’a Ghislain de Marsily,
du Laboratoire de Géologie Appliquée, qui a supervisé cette collaboration.

6.2 Le Modele Couplé MC

6.2.1 Discrétisation

Le Modele Couplé est un modele hydrologique tridimensionnel qui décrit les écoulements
latéraux en surface et dans les aquiferes!, et les transferts verticaux entre surface et aquiferes.
Le mode de discrétisation dérive de la schématisation multicouche classique en hydrogéologie
(figure 6.1). On distingue une couche de surface et un nombre variable de couches souterraines,
qui représentent les aquiferes. Chacune des couches est découpée en mailles carrées, lesquelles
peuvent étre sous-maillées. Le Modele Couplé autorise quatre niveaux d’emboitement. Cette
discrétisation en mailles carrées emboitées fut a l'origine développée pour les couches souter-
raines (Ledoux, 1975), ol l'information (relevés piézométriques? et géologiques) est souvent
répartie irrégulierement. Elle permet par ailleurs de diminuer le colit numérique du modele, en
limitant la discrétisation fine aux zones nécessaires. En particulier, une représentation correcte
des échanges verticaux entre les nappes et les rivieres nécessite une discrétisation fine au niveau
des cours d’eau.

A la discrétisation de la couche de surface est associée la définition du réseau de drainage :
a chaque maille est associée une direction de drainage unique parmi quatre directions possibles
(Nord, Est, Sud, Ouest). Chaque maille n’est donc hydrologiquement connectée qu’avec une seule
maille avale, et un arbre d’écoulement unique relie une maille & un exutoire lui aussi unique. Ceci
empéche la représentation des écoulements divergents, de type delta par exemple. Le couplage

'Un aquifere est défini comme une zone saturée. On parle aussi de nappe.
Le niveau piézométrique est un autre nom pour le potentiel hydrique (section 2.2.1).
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entre les écoulements superficiels et les écoulements souterrains est réalisé par des transferts
verticaux au niveau de mailles dites mailles riviéres, qui constituent le réseau hydrographique
principal. Les autres mailles du réseau de drainage forment la zone de ruissellement pur. On
définit un sous-bassin comme l'ensemble des mailles de la zone de ruissellement pur qui sont
drainées par une maille riviere donnée.

A Torigine, le réseau de drainage était construit & la main & partir de données topogra-
phiques. Cavazzi (1995) a récemment adapté, pour le Modéle Couplé, une méthode automatique
d’extraction du réseau de drainage (Leblois, 1993). Une base de données numériques d’altitude
(ou modele numérique d’altitude MNA) est traitée avec un Systéme d’Information Géographique
(SIG). Au cours de la derniére décennie, de nombreux travaux ont concerné le développement
d’algorithmes d’extraction de réseaux de drainage a partir de MNA (Band, 1986; Moore and
Grayson, 1991; Tarboton et al., 1991; Maidment, 1996). Leblois (1993) a enrichi le SIG IDRISI

pour :

— interpoler le MNA & la résolution imposée par les plus petites mailles du maillage carré
emboité,

— estimer les directions d’écoulement & partir des directions de plus grande pente,

— déterminer le réseau de drainage par une procédure récursive depuis I’exutoire vers I'amont
du bassin. A ce stade il peut survenir des problemes de discontinuité du réseau de drainage
numérique par rapport au réseau réel. Ces problémes, qui seront détaillés dans la section
suivante, doivent encore étre résolus manuellement,

— déterminer le réseau hydrographique principal. Il est défini comme I’ensemble des mailles
qui drainent une surface supérieure & une valeur seuil.

L’algorithme de Cavazzi (1995) utilise ces données pour définir les réseaux, de drainage et hy-
drographique principal, optimaux dans le maillage carré emboité.

La discrétisation temporelle est variable. Le pas de temps peut aller de I'heure & plusieurs
jours. Le choix du pas de temps est en pratique conditionné par le pas de temps du forgage
atmosphérique, ainsi que par la rapidité de réponse du bassin.

Le systeme ainsi décrit, qui peut comprendre plusieurs bassins versants ou morceaux de
bassins versants, est un systéme ouvert. Les échanges avec le milieu extérieur sont : d’une part,
les échanges avec 'atmospheére, et les apports latéraux en limite de la couche de surface et des
couches souterraines, qui doivent étre prescrits; d’autre part, les écoulements aux exutoires des
bassins, qui sont calculés par le modele.

6.2.2 Paramétrisation hydrologique de surface

Le but de cette paramétrisation est de répartir la pluie prescrite a chaque pas de temps
entre ruissellement, infiltration, évaporation et stockage d’eau dans le sol. Cette répartition obéit
4 des principes trés schématiques (figure 6.2), et correspond parfaitement & ce que nous avons
appelé paramétrisation hydrologique de surface dans la premieére partie de cette these.

A chaque pas de temps, la lame d’eau & écouler EAU(t) est calculée au niveau d’un
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F1a. 6.2 — Paramétrisation hydrologique de surface du Modele Couplé. Pour les notations, voir
le texte.

premier réservoir (réservoir de bilan), en fonction de la pluie P(t) prescrite pour le pas de temps
de considéré, de la quantité d’eau W (t) stockée dans le réservoir au début du pas de temps, et
de deux parameétres : wy;;;, équivalent a un point de flétrissement, et w,q,, qui est la capacité
du réservoir. Schématiquement, FAU (t) est constituée de la précipitation P(¢) qui déborde
éventuellement du réservoir, et d’une fonction quadratique de la précipitation infiltrée dans le
réservoir (Ledoux, 1980). L’évaporation F(t) est alors calculée comme :

E(t) = min[ETP(t), W (t) + P(t) — EAU(t)] (6.1)

ou ETP(t) est évapotranspiration potentielle prescrite pour le pas de temps. Le principe de
conservation de ’eau permet alors de calculer la quantité d’eau W (¢t+dt) stockée dans le réservoir
au début du pas de temps suivant.

Un second réservoir a ensuite pour tache de répartir la lame d’eau & écouler FAU(t) en
une lame ruisselée et une lame infiltrée, en fonction d’une capacité d’infiltration fs : la lame
infiltrée vaut min[E AU (t), fs], et la lame d’eau ruisselée est son éventuel complémentaire.

Deux autres réservoirs peuvent ensuite apporter un retard & ces quantités, selon un
mécanisme de vidange exponentielle régi par les coefficients de tarissement cqr et cqi. Le ruissel-
lement et l'infiltration rapides sont occasionnés par le débordement des réservoirs, qui est défini
par rapport aux capacités de stockage grmazx et gimax.

La loi de vidange exponentielle décrit I’évolution du contenu en eau d’un réservoir linéaire
en condition de tarissement. Un réservoir est dit linéaire si ’écoulement () depuis ce réservoir

est proportionnel & la quantité d’eau S dans le réservoir :

Q=kS (6.2)
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On parle de tarissement si le réservoir n’a pas de source d’eau, si bien que I’écoulement vide le
réservoir : s
X —_0=—-kS 6.3
e (63)

L’intégration de cette équation donne la loi de vidange exponentielle d’un réservoir linéaire :
S(t) = Sgekt (6.4)

ol Sy est le contenu du réservoir au début de la vidange. Le coefficient k est appelé coefficient
de tarissement. L’équation 6.3 n’a évidemment pas de solution analytique si la vidange s’ac-
compagne d’un remplissage par un terme source aléatoire, comme c’est le cas dans le Modele
Couplé. Les équations d’évolution du contenu en eau et de I’écoulement doivent alors étre résolues
numériquement. Dans le cas particulier du tarissement, le Modele Couplé résout :

Spi1— Sn = —cSn (6.5)

ou Sy, et Sp41 désignent les quantités d’eau contenues dans le réservoir aux pas de temps n et
n+1, et ol ¢ est le coefficient de tarissement “discret”. Cette équation décrit une loi géométrique
de raison (1 — ¢), si bien que

Sp =8y (1 —c)" = 8yemn(1-9) (6.6)

La différence entre S,41 et S, est exactement égale & la somme des écoulements décrits a
partir de I'équation 6.3 entre les pas de temps n et n + 1. L’identification des lois de vidanges
continues (équation 6.4) et discrétes (équation 6.6) établit la correspondance entre les coefficients
de tarissement c et k :

k=—-Inl-c)ouc=1-e"* (6.7)

On définit le temps caractéristique 7, qui exprime le temps nécessaire a ce que la quantité
d’eau initiale soit divisée par e = exp(1) du fait de la vidange. Ce temps est dit caractéristique,
car il caractérise la loi de vidange indépendamment de la résolution temporelle :

-1

1
k- In(1 —¢) (6:8)

T =

De plus, le temps caractéristique 7 d’un réservoir linéaire est équivalent au retard imposé &
’écoulement par le réservoir®. On définit ici classiquement le retard imposé par le réservoir
comme le temps qui sépare les centres de gravité (approximativement les maxima) des entrées
et sorties d’eau.

Finalement, la paramétrisation hydrologique de surface du Modele Couplé produit :

— un ruissellement, rapide et retardé, dont la somme QR alimente I'écoulement latéral de
surface,

— une infiltration, rapide et retardée, dont la somme QI alimente les aquiferes.

®Dans le cas du Modéle Couplé, ce n’est pas parfaitement exact, car les réservoirs ne sont pas linéaires : ils
peuvent déborder.
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Les mailles du Modele Couplé n’ayant pas toutes la méme surface, le ruissellement QR et I'in-
filtration QI & chaque pas de temps sont ramenés & un volume.

L’alimentation des nappes par linfiltration QI peut étre retardée & travers une cascade
de réservoirs linéaires. Le nombre N de réservoirs reflete ’épaisseur de la zone non saturée, et
le temps caractéristique 7 (identique pour tous les réservoirs) reflete la perméabilité du milieu
non saturé traversé. L’écoulement a la sortie de la cascade, qui est décrit par la méme loi que
la fonction de répartition de la distribution gamma (Ledoux, 1980), présente un retard N7 par
rapport & Uinfiltration entrant dans la cascade.

6.2.3 Ecoulements latéraux de surface

La modélisation des écoulements latéraux de surface est basée sur la notion d’isochronisme.
On définit une zone isochrone comme ’ensemble des mailles qui présentent le méme temps de
transfert & Pexutoire.

Formulons tout d’abord le temps de transfert entre une maille et sa maille avale. D’apres
les simplifications des équations de Saint-Venant dans le cas d’un régime uniforme, ce temps
de transfert est proportionnel & la distance parcourue par ’eau entre les mailles, et qu’il est
inversement proportionnel & la racine carrée de la pente sur le trajet (Ledoux, 1980). La distance
et la pente sont estimées entre les centres des mailles, affectés de ’altitude moyenne des mailles.
Ainsi, le temps de transfert tf (4, j) entre une maille 7 et sa maille avale j est
2i—2j

s

tf (i, ) =k

(6.9)

ou d;; est la distance entre les centres des mailles ¢ et j, d’altitude respective z; et z;.

Le temps de transfert a I'exutoire est alors défini pour une maille donnée comme la somme
des temps de transferts #f le long du réseau du drainage, depuis la maille considérée jusqu’a
Pexutoire. Le temps de concentration tc est défini comme le plus long temps de transfert &
I’exutoire dans le bassin versant. Le temps de concentration est un parametre du Modele Couplé,
et il permet de définir £ dans 1’équation 6.9.

Zone de ruissellement pur

Le transport est réalisé par isochronisme au sein de chaque sous-bassin. Rappelons qu'un
sous-bassin est défini comme I’ensemble des mailles de la zone de ruissellement pur qui sont
drainées par la méme maille riviere. On découpe chaque sous-bassin en zones isochrones par
rapport & sa maille riviére : une zone isochrone rassemble toutes les mailles du sous-bassin qui
présentent le méme temps de transfert & la maille riviere. Pour ce rassemblement, les temps de
transfert & la maille riviere sont discrétisés en pas de temps entiers. Les zones isochrones étant
définies, le débit LR, provenant du sous-bassin, et écoulé au pas de temps n au niveau de la
maille riviere, est donné par

LR, = fj (> QRu-i11) (6.10)
k=1
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3 3
< ; : Bief

) Maille “riviere”

F1a. 6.3 — Principe de constitution des biefs sur le réseau hydrographique principal. D’aprés
Ledoux (1980).

Dans cette formule, K est le nombre de zones isochrones dans le sous-bassin, et Y~ QR,_;+1 est
le cumul sur ’ensemble des mailles de la zone isochrone k& du ruissellement Q)R produit au pas
de temps n — k 4+ 1 par la paramétrisation hydrologique de surface.

Ce mode de transfert par isochronisme a plusieurs conséquences. Tout d’abord, le débit
d’un sous-bassin ne peut étre calculé qu’au niveau de la maille riviere. D’autre part, le ruis-
sellement ne peut pas s’infiltrer dans le sol au cours de son trajet vers la maille riviere. C’est
d’ailleurs la raison pour laquelle ’ensemble des sous-bassins est appelé zone de ruissellement
pur. Au niveau des mailles rivieres en revanche, ’eau peut s’infiltrer dans les nappes, comme
nous le verrons par la suite.

Réseau hydrographique principal

Le ruissellement concentré au niveau des mailles rivieres est transporté latéralement dans
le réseau hydrographique principal en tenant compte des relations nappe-riviere. L’algorithme
de transfert consideére le réseau hydrographique principal comme une arborescence de réservoirs
ou biefs. Ces biefs sont en relation avec la nappe, et se vident les uns dans les autres, de I'amont
vers I'aval, en suivant une loi de tarissement exponentielle.

Les biefs sont définis par isochronisme. Un bief regroupe les mailles rivieres qui ont le
méme temps de transfert & 'exutoire, ces derniers étant discrétisés en pas de temps entiers. Le
volume d’eau de surface contenu a chaque pas de temps dans un bief est la somme des volumes
d’eau associés a I’ensemble des mailles rivieres du bief. C’est ce volume total qui est transporté.

Soit an le volume total d’eau de surface contenu dans le bief b au début du pas de temps
n. Pour simplifier la présentation de I'algorithme, nous définissons VT, volume transitoire de

I’eau dans le bief b au cours du pas de temps n :

VT =V)+> QR,—) QNAP, (6.11)

Le volume transitoire VT,’; est le volume total du bief an au début du pas de temps, incrémenté
de > QR,, la somme du ruissellement concentré en chacune des mailles rivieres du bief au pas
de temps n, et de > QNAP,, la somme algébrique des volumes échangés par les mailles rivieres
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a) QNAP >0 b) QNAP < 0 c) QNAP = Q

F1a. 6.4 — Schématisation des relations nappe-riviére : nappe et riviére connectées hydraulique-
ment (a et b), nappe et riviere déconnectées (c). D’apres Ledoux (1980).

du bief avec la nappe. Cet échange, qui constitue le couplage entre la nappe et la riviere sera
présenté ultérieurement.

Le volume total du bief b au pas de temps n+1 résulte de 1’équilibre entre la vidange du bief
b vers l'aval, et la vidange dans le bief b des biefs immédiatement en amont dans I’arborescence
préalablement définie :

I
Vii=1-a)VIE+Y VT, (6.12)
i=1
I indique le nombre de biefs qui se vidangent directement dans le bief b, et «; et a; désignent
les coefficients de tarissement du bief b et des biefs amont respectivement.
Une fois effectué le transport d’eau entre les biefs, le volume de chaque bief est réparti entre
les mailles riviéres qui le constituent (Ledoux, 1980), en vue du calcul des échanges nappe-riviére
QNAP du pas de temps suivant.

6.2.4 Ecoulements souterrains et couplage nappe-riviére

En chaque couche souterraine, I'écoulement latéral est régi par la loi de Darcy (équation 2.1),
qui relie ’écoulement au potentiel hydrique dans le cas d’un milieu poreux saturé. La résolution
numérique de cette équation impose de prescrire en chaque maille une perméabilité horizontale
Ko

Les échanges verticaux entre deux couches, au sein des semi-perméables (figure 6.1),
dépendent du potentiel hydrique dans chaque couche, de I’épaisseur [ du semi-perméable (dis-
tance verticale entre les aquiferes), et de perméabilité verticale K dans le semi-perméable, sup-
posée uniforme verticalement.

Le dernier élément du Modele Couplé, qui justifie le nom de ce modeéle, est le calcul de
QNAP, qui permet le couplage entre les écoulements latéraux souterrains et en riviere. Ce calcul
considére deux situations de relation entre la nappe (aquifére supérieur) et la riviere (figure 6.4).

Quand la nappe et la riviere sont connectées hydrauliquement, comme c’est le cas dans
les climats tempérés (de Marsily, 1995) :

QNAP = k(g — 1) (6.13)
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TAB. 6.1 — Les parametres du Modele Couplé.

Parametres Définition spatiale

Paramétrisation hydrologique | wyit, Wmaz, fS, cqr, cqi, | définis en chaque maille de

de surface qrmax et gimax la couche de surface
Infiltration en zone Netr définis en chaque maille de
non saturée la couche de surface
Ecoulements souterrains Ko, K et | définis en chaque maille des

couches souterraines

Relation nappe-riviere ket Qg définis en chaque maille riviere
Ecoulements latéraux tc parametre global
de surface Q défini en chaque maille riviere

ol 9y et P représentent le potentiel hydrique de la riviere et de la nappe respectivement, et k
([LJ?[T]™1) un coefficient de proportionnalité. Le potentiel hydrique de la riviere g est estimée
par son potentiel gravitaire, soit 'altitude de la maille riviere. Le sens de 1’écoulement peut
varier dans le temps, et QNAP est compté positivement dans le cas d’écoulements de la riviere
vers la nappe.

Quand la riviére et la nappe sont déconnectées par une zone non saturée (régions arides),
le transfert est toujours effectué de la riviere vers la nappe, selon un débit prescrit : QNAP = Q.

6.2.5 Récapitulation des informations nécessaires au Modele Couplé

Les conditions initiales comprennent le contenu en eau en chaque maille de la couche
de surface, du réservoir de bilan et du réservoir superficiel de retard a 'infiltration. Elles com-
prennent également le volume d’eau initial dans chaque maille riviere, et le niveau piézométrique
initial de chaque maille des couches profondes.

Les conditions aux limites sont données par la topographie, qui définit aussi le potentiel
hydrique des mailles riviéres, par la précipitation et ’évapotranspiration potentielle, pour chaque
maille de surface et & chaque pas de temps, et éventuellement, par les transports d’eau aux limites
latérales du domaine modélisé et les pompages ou injections anthropiques au sein du bassin.

Les parameétres du Modele Couplé sont récapitulés dans le tableau 6.1, qui précise en
outre leur définition spatiale. Le Modele Couplé permet de subdiviser les mailles de la couche de
surface en différentes fractions, chacune étant caractérisée par un jeu de parametres différent,
mais le nombre de jeux de parametres différents est limité a 14.
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écoulement EAU
total & ruissellement
ROy Q ruissellement
7777777 rapide
fs oR
MCG
ruissellement
carj— retardé
infiltration
,,,,,,,, infiltration
rapide
Ql
- infiltration
sl ® retardée

F1G. 6.5 — Forcage du Modele Couplé par I’écoulement total simulé par le MCG.

6.3 Le Modele de Transport Latéral MTL : adaptation du MC
aux grandes échelles

6.3.1 Forcage

Dans sa version originale, le Modele Couplé est forcé par les précipitations et I’'évapotranspiration
potentielle, et la paramétrisation de surface permet de calculer un ruissellement et une infiltration
& partir de ces variables climatiques. Le réservoir de bilan réalise un calcul de ’évapotranspiration
beaucoup plus schématique que le MCG du LMD. En effet, la transpiration des végétaux est
décrite explicitement, en fonction des caractéristiques biophysiques de la végétation, dans le
modele SECHIBA, qui représente de plus I'interception de ’eau par le feuillage et son évaporation
(section 1.3.3). Par ailleurs, le pas de temps de 30 minutes dans le MCG du LMD permet de
résoudre les variations a court-terme de I’évaporation, notamment le cycle diurne. Nous avons
donc décidé de forcer le Modele Couplé non pas avec la précipitation et ’évapotranspiration
potentielle, mais directement avec I’écoulement total simulé par le MCG.

L’écoulement total retenu pour le forcage aux limites du Modele Couplé est obtenu & par-
tir de la simulation TOT réalisée avec le MCG du LMD (section 3.3). Dans cette simulation
numérique, le ruissellement est distribué par la paramétrisation SSV (b=0.2), en fonction de la
variabilité sous-maille des capacités en eau du sol, et le drainage est non-linéaire. Plusieurs solu-
tions sont des lors possibles pour forcer le Modele Couplé avec I'écoulement total résultant. La
premiere solution est de remplacer la variable F AU calculée par le Modele Couplé par la somme
du ruissellement et du drainage simulé par le MCG. La seconde est d’introduire le ruissellement
et le drainage simulé par le MCG directement dans les réservoirs de retard au ruissellement et &
Iinfiltration respectivement. La troisiéme solution est de remplacer directement QR et QI par
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le ruissellement et le drainage simulés par le MCG. Cette derniére solution peut en fait étre
décrite a partir des deux précédentes, en prenant cqi=cqr=1.

Nous avons choisi la premiére solution (figure 6.5), qui permet de faire dépendre le ruissel-
lement d’une capacité d’infiltration, dont I'effet est important (section 3.5.4). Elle offre de plus la
possibilité de forcer le Modele de Transport Latéral (MTL) avec ’écoulement total de simulations
qui ne représentent pas le drainage, comme la simulation MIN par exemple (section 2.2.3).

6.3.2 Discrétisation

L’échelle spatiale caractéristique des processus hydrologiques décrits par le Modele Couplé
impose une discrétisation spatiale plus fine que celle du MCG. Le maillage original du Modeéle
Couplé est un maillage carré emboité, mais il est impossible de définir un maillage carré sur
I’ensemble du globe. En revanche, le maillage du MCG du LMD, régulier en longitude et en
sinus de latitude, permet un découpage de la surface du globe en mailles de surfaces égales, qui
est bien adapté a I'application globale du Modeéle Couplé. 11 suffit des lors d’adapter le calcul
des distances entre centres de mailles pour tenir compte de la sphéricité de la Terre. Sur la base
de ces considérations, nous avons défini le maillage du MTL comme un sous-maillage régulier
du MCG du LMD.

La simulation TOT est réalisée a la résolution 64x50 du MCG du LMD, et la résolution
retenue pour le MTL est 1024 x800, c’est-a-dire que chaque maille du MCG contient 16x16
mailles du MTL. La surface de ces mailles est 625 km? (25x25 km?). Dans ce cadre, le forcage
par I’écoulement total simulé par le MCG est prescrit de maniére homogeéne en chacune des 256
mailles du MTL comprises dans une maille de MCG.

Le ruissellement et le drainage sont calculés toutes les 1/2 heures dans le MCG du LMD,
mais ils sont archivés au pas de temps journalier. C’est ce pas de temps qui a été retenu pour le
MTL, car il est suffisant pour résoudre les écoulements latéraux & la résolution spatiale choisie.

6.3.3 Simplifications

La résolution spatiale retenue permet de simplifier considérablement le Modele Couplé.
Ces simplifications, qui définissent le Modéle de Transport Latéral MTL, sont basées sur ’hy-
pothése que toute maille de 625 km? contient un cours d’eau en relation avec la nappe (Ledoux,
communication personnelle). Par conséquent, I'eau qui s’infiltre verticalement depuis une maille
de surface vers les aquiféres, puis qui est transportée dans les aquiferes, rejoint la riviere dans
la méme maille. Nous avons par conséquent supprimé tous les éléments du Modele Couplé liés
au transport souterrain :

— T'écoulement dans les aquiferes,
— Tinfiltration en zone non saturée,
— la relation nappe riviere.

Dans ce cadre, le transport latéral est intégralement réalisé en surface. C’est la somme QR+ Q1
qui est transportée, et le réservoir de retard & linfiltration représente ’ensemble des retards
dus a l'infiltration en surface, & 'infiltration en zone non saturée et au passage dans les nappes.
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TAB. 6.2 — Les parametres du MTL.

Parametres fs cqr | grmazx | cqi | gimazx | tc

Unités mm.j | j! mm |j'| mm j

Un avantage important de cette simplification est d’éviter de prescrire les paramétres N, 7,
K, 1, Kgu, k et Qo (tableau 6.1), qui sont rattachés & des constantes physiques qui ne sont pas
connues en tout point du globe, et dont il est de surcroit difficile d’extrapoler une valeur effective
a l’échelle d’une maille.

Une simplification supplémentaire est motivée par ’architecture informatique du Modele
Couplé. En effet, I'écoulement latéral dans les biefs est traité dans le méme module que ’écoulement
souterrain et les relations nappe-riviere. En conséquence, ’écoulement latéral dans les biefs est
remplacé par l'extension du transport par isochronisme & I’ensemble du bassin versant. Ceci
présente I'avantage d’éviter de prescrire les coefficients de tarissement « des biefs, qui sont des
parametres empiriques.

Finalement, le Modeéle de Transport Latéral MTL comprend une paramétrisation hydro-
logique de surface qui répartit I’écoulement total simulé par le MCG entre ruissellement et
infiltration, laquelle tient implicitement compte des retards dus a infiltration et au transport
dans les nappes. Les parametres fs, cqr, grmaz, cqi et gimax (tableau 6.2) doivent étre définis
en chaque maille. Le transport latéral a lieu en surface. Il est représenté par isochronisme au sein
de chaque bassin versant, et dépend d’'un unique parametre, le temps de concentration tc, qui
doit étre défini pour chaque bassin. Un bassin versant constitue en fait un unique sous-bassin
dont la maille riviere est I'exutoire. Dans la version originale du Modele Couplé, le débit d’un
sous-bassin ne peut étre calculé qu’au niveau de la maille riviere (section 6.2.3). Les débits ob-
servés étant mesurés au niveau de stations en amont de I'exutoire, le calcul du transport par
isochronisme est adapté pour permettre de simuler des débits en plusieurs stations localisées
dans le réseau hydrographique principal.

Le transfert latéral par isochronisme, ainsi que la finesse de la résolution spatiale, consti-
tuent les deux principales originalités du MTL par rapport aux modeles de transport latéral
précédemment utilisés pour simuler les débits des grands fleuves & partir de données clima-
tiques (Vorosmarty et al., 1989), ou & partir de ’écoulement total simulé par un MCG (Sausen
et al., 1994; Miller et al., 1994; Liston et al., 1994; Hagemann and Diimenil, 1996). Ces modeles
sont brievement présentés dans 'appendice D.

6.3.4 Le réseau de drainage

II est construit & partir de 'interpolation a la résolution 1024 x 800, réguliére en longitude
et en sinus de latitude, du MNA ETOPO5 (NGDC, 1988). Ce MNA présente une résolution
réguliere de 5 minutes d’arc, ce qui souscrit aux recommandations de Maidment (1996) pour
construire un réseau de drainage & échelle globale.
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A partir des altitudes moyennes z en chaque maille, les procédures développées par Le-
blois (1993) permettent de calculer les pentes dz/dx et dz/dy dans les directions zonales et
méridiennes, par des méthodes de différences finies au troisieme ordre (Cavazzi, 1995). La pente
et la direction d’écoulement sont alors données par

tan(pente) = \/(dz/dm)2 + (dz/dy)? (6.14)
o dz/dz
tan(direction) = a2/ dy (6.15)

Ces directions sont ensuite regroupées en quatre classes Nord, Est, Ouest et Sud. Par exemple,
la direction Est regroupe les directions comprises dans | — 7/4, 7/4].

La définition des pentes et directions d’écoulement & partir de I'altitude moyenne des
mailles souléeve plusieurs problemes :

— si les quatre mailles connexes & une maille donnée ont la méme altitude que la maille
qu’elles entourent, alors la pente est nulle et il est impossible de déterminer une direction
d’écoulement,

— si le lit réel d’'un cours d’eau est au fond d’un talweg trés étroit (figure 6.6), le calcul
des pentes peut induire des contre-pentes, qui entrainent une discontinuité du réseau de
drainage,

— un probleme associé est celui de la capture d’un cours d’eau par un autre, alors que les
deux cours sont indépendants dans la réalité (figure 6.7).

Leblois (1993) a muni le SIG IDRISI de différentes procédures qui permettent de résoudre ces
probléemes. Une premiere procédure permet de réduire le nombre de discontinuités dues aux
contre-pentes en permettant un écoulement a contre-pente dans certaines conditions. Une autre
procédure permet d’identifier les contre-pentes résiduelles et les pentes nulles. La figure 6.8a
localise les mailles présentant ces problemes dans le réseau de drainage global. Une derniere
procédure permet de forcer I’écoulement dans une direction donnée. Nous avons ainsi corrigé a
la main le réseau de drainage par comparaison avec des cartes du réseau hydrographique (Serryn,
1980; Peters, 1992). Dans les mailles & pente nulle, la direction de drainage est prescrite, et une
pente minimale pg est imposée. Dans notre étude, nous avons remplacé les différences d’altitude
nulles entre deux mailles connectées par une différence d’altitude de 0.5 m, ce qui donne en
moyenne une pente minimale py=2.1075.

Il existe des méthodes différentes pour corriger les réseaux de drainage numériques. Par
exemple, Maidment (1996) suggere une méthode de correction automatique basée sur la numérisation
du réseau hydrographique observé et son introduction dans le MNA, en modifiant I'altitude
des mailles concernées par les discontinuités. Les deux méthodes ont des avantages et des in-
convénients opposés : contrairement a la méthode de Maidment, la méthode de Leblois préserve
les valeurs originales d’altitude, mais permet en revanche des écoulements qui ne sont pas
cohérents avec les données d’altitude moyenne. Enfin, il faut noter que la nécessité de discrétiser
I’altitude conduit forcément & des probléemes de pentes nulles, contre-pentes et captures, méme si
leur nombre est réduit par 'augmentation de la résolution de I’altitude. Le probleme des pentes
nulles est en outre lié dans certaines régions & une mauvaise connaissance de l'altitude. C’est
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Fic. 6.6 — Exemple de contre-pentes

numérique.
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F1a. 6.7 — Exemple de capture d’un cours d’eau par un autre.
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b

FiG. 6.8 — Réseau de drainage global : a avant corrections manuelles; b apres corrections. Les

a

différents niveaux de gris indiquent la surface drainée en amont de chaque maille (ces surfaces
drainées augmentent du gris clair au noir) ; les croix représentent les mailles concernées par les
contre-pentes (rouge/clair), et les mailles & pente nulle (bleu/foncé).
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le cas en particulier dans les foréts équatoriales & cause du couvert végétal tres épais (NGDC,
1988).

La figure 6.8b présente le résultat des corrections effectuées. Ces corrections massives ont
permis de définir le réseau de drainage de 152 bassins versants. La plupart des pentes nulles
et contre-pentes encore présentes sont localisées dans des bassins endoréiques, c’est-a-dire qui
n’ont pas d’exutoire & la mer.

6.4 Mise en ceuvre du MTL

6.4.1 Problématique

A ce stade, le MTL est capable de simuler des débits dans chacun des 152 bassins pour-
vus d’un réseau de drainage si les parameétres récapitulés dans le tableau 6.2 lui sont fournis.
Les sept paramétres du MTL, méme s’ils dépendent de grandeurs physiques représentatives
du systeme hydrologique, ne sont pas mesurables. Dans toutes les applications précédentes du
Modele Couplé, la définition des parameétres passe donc par une étape de calibration.

La calibration n’est malheureusement pas possible dans notre cas, étant donné la forte
erreur systématique des pluies et écoulements totaux simulés par le MCG du LMD (chapitre 3).
Comme nous ’avons présenté en introduction, un des buts majeurs du développement du MTL
est de représenter correctement le retard entre la moyenne spatiale de I’écoulement total sur le
bassin, et le débit a I’exutoire. Nous chercherons donc, pour 14 grands bassins versants du globe,
a déterminer un ou plusieurs jeux de parametres réalistes permettant de reproduire le mieux
possible la phase des variations temporelles du débit. Ces jeux de parametres seront ensuite
discutés, en fonction notamment des caractéristiques du cycle hydrologique observé et simulé
dans les bassins étudiés.

6.4.2 Description des simulations et des données de débit

Une simulation est définie par : un bassin versant, un jeu de parameétres, et un forcage.
Dans toutes les simulations, le forcage est constitué par I'écoulement total simulé par TOT (sec-
tion 3.3), sur 10 ans qui représentent les années 1979-1988. La période minimale pour équilibrer
le MTL est imposée par le temps de concentration tc. Comme un an suffit a la simulation TOT
pour atteindre son état d’équilibre, nous étudierons les débits simulés par le MTL sur les neuf
dernieres années (1980-1988).

Le choix des bassins résulte d’'un compromis entre, d’une part, la volonté d’étudier des
bassins présentant des caractéristiques hydrologiques variées, et d’autre part, la nécessité de
disposer de données de débit sur une longue période. Les données a notre disposition pour ce
travail ont deux sources : le GRDC (GRDC, 1994) et 'ISLSCP (International Satellite Land
Surface Climatology Project (Sellers et al., 1995)). Toutes ces données sont mesurées au niveau
de stations, décrites par leur longitude et leur latitude. Il est donc possible de localiser les
stations dans le réseau de drainage des bassins versants, et de simuler le débit en ces points. Le
tableau 6.3 présente les bassins qui ont été retenus, et la figure 6.9 localise ces bassins dans le
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TAB. 6.3 — Description des chroniques de débit observé utilisées pour la détermination des
parametres : pour chaque fleuve sont donnés le nom de la station la plus proche de I'exutoire ou
débits observés et simulés sont comparés, la période de mesure du débit, et le nombre d’années
ne présentant de valeur manquante. T et ¥ indiquent respectivement des données GRDC (GRDC,
1994) et ISLSCP (Sellers et al., 1995).

Fleuve Station Période | Années completes
Mackenzie Norman Wells' 1943-1990 23
Ob Salekhardf 1930-1984 55
Yenissei Tgarkat 1936-1984 49
Volga Volgograd Power Plant! | 1879-1984 87
Amour Komsomolsk 1933-1984 52
Gange Farakkaf 1949-1973 21
Indus Kotrif 1973-1980 4
Niger Malanvillef 1952-1992 21
Parana Corrientes! 1904-1983 78
Zambeze Matundo-Cais? 1976-1980 4
Amazone Obidos! 1928-1983 29
Zaire Kinshasa! 1903-1983 81
Mississippi Vicksburg! 1965-1983 16
Danube Ceatal Tzmailf 1921-1984 64
Yang Tze Kiang | Datong? 1923-1986 44
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F1G. 6.9 — Localisation des 14 bassins versants étudiés.

maillage 1024 x800%. Dans chaque bassin, les débits observés et simulés sont comparés au niveau
de la station la plus proche de I'exutoire (tableau 6.3), ou le débit intégre I’écoulement réalisé
sur une grande fraction du bassin.

La plupart des données sont exprimées sous forme de débit mensuel. Par ailleurs, les
mesures ne forment pas une série chronologique continue : les périodes de mesure peuvent com-
prendre des années manquantes, et des années dont certaines valeurs sont manquantes. De plus,
les périodes de mesure ne présentent en général que peu d’années communes avec les années si-
mulées. Par conséquent, nous avons choisi de baser la détermination des parameétres du MTL sur
la comparaison des cycles annuels moyens des débits : nous comparerons les moyennes mensuelles
des débits simulés sur neuf ans, aux moyennes mensuelles des débits observés. Ces moyennes
mensuelles et les écarts-types associés sont calculés chaque mois, sur I’échantillon de tous les
débits mensuels disponibles pour le mois considéré, incluant ceux des années non completes.

6.4.3 Meéthode d’ajustement

Il existe plusieurs critéres objectifs permettant d’estimer 1'adéquation des débits simulés
et observés. Un des plus courants est le critére de Nash (Nash and Sutcliffe, 1970) qui dérive des
méthodes de régression linéaire. Un tel critére n’est pas adapté dans notre cas, ou les échantillons
comparés ne comprennent que 12 valeurs, et sont généralement tres différents en moyenne. Nous
réaliserons donc un ajustement subjectif des débits simulés et observés, et notre principal critere
qualitatif sera la mise en phase des cycles annuels.

Des études préliminaires, accompagnées de considérations sur la signification physique des
parametres du MTL, ont permis de réduire la gamme des valeurs a tester pour les différents
parametres.

“La définition du bassin de la Volga est erronée au niveau de 'exutoire car la Mer Caspienne a été délimitée
a une altitude de 0 m, alors que cette mer est en réalité en dessous du niveau de la mer.
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TAB. 6.4 — Exemples de coefficients de tarissement ¢, et des temps caractéristiques 7 correspon-

dants.
Références ¢ (mm/j) 7 (j)
Infiltration Pilgrim et Cordery (1992) 0.05 20
Modele Couplé 0.1 20.02 | 10 & 50
Hagemann et Diimenil (1996) 0.003 300
Ruissellement | Pilgrim et Cordery (1992) 0.72a0.2 1ab
Modele Couplé 08403 | 0543

60

40

Débits (10°m3/s)

20

Fi1a. 6.10 — Influence du coefficient de tarissement cgr du réservoir de retard au ruissellement
sur les moyennes mensuelles sur neuf ans du débit simulé par le MTL : exemple du bassin du

Mississippi.

Pilgrim et Cordery (1992) récapitulent des valeurs de coefficient de tarissement pour le
ruissellement et I'infiltration, établies & partir des courbes de récession de bassins dont la taille
est comprise entre 300 et 16000 km?. Le tableau 6.4 montre que les valeurs proposées par Pilgrim
et Cordery pour l'infiltration sont du méme ordre de grandeur que celles précédemment utilisées
dans le Modele Couplé (Ledoux, 1980; Gille, 1985; Boukerma, 1987). Nous avons retenu trois
valeurs possibles pour cqi : 0.03, 0.02 et 0.01, définissant des retards de 33, 50 et 100 jours
respectivement. Ces valeurs de cqi sont faibles par rapport aux valeurs déja utilisées dans le
Modele Couplé. En effet, le réservoir de retard a l'infiltration doit dans le MTL rendre compte
du retard imposé a I'écoulement, non seulement par l'infiltration en surface, mais aussi par
I'infiltration en zone non saturée et par le transit dans les nappes. Ces valeurs restent cependant
plus fortes que le coefficient de tarissement utilisé par Hagemann et Diimenil (1996), qui entraine
un retard a l'infiltration sans doute excessif.
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Les coefficients de tarissement pour le ruissellement, proposés par Pilgrim et Cordery, et
utilisés dans le Modele Couplé, sont semblables. Logiquement, le retard résultant est beaucoup
plus faible que le retard di & Uinfiltration. La figure 6.10 compare les débits simulés dans le bassin
du Mississippi, par deux simulations dont la seule différence concerne la valeur de cqr® : cqgr=1
définit un ruissellement immédiat, alors que cgr=0.3, qui est la plus faible valeur répertoriée dans
les simulations du Modele Couplé, retarde le ruissellement de 3 jours. La figure 6.10 montre que
les débits mensuels simulés par le MTL avec cqgr=1 et cqgr=0.3 sont extrémement proches. Ce
résultat est vérifié dans les autres bassins, si bien que nous avons fixé cgr=1, et grmax=1 puisque
le ruissellement est immédiat et ne s’accumule pas dans le réservoir de retard au ruissellement.
Fixer cqr=1 revient dans les faits & supprimer ce réservoir.

Les deux derniers parametres de la paramétrisation hydrologique de surface, gimaz et fs,
dépendent I'un de 'autre. La capacité d’infiltration fs ne peut pas étre reliée directement & une
conductivité hydraulique, puisque cette derniére limite I'infiltration de la pluie dans le sol, alors
que fs limite artificiellement l'infiltration de 1’écoulement total. 11 est donc nécessaire d’ajuster
ce parametre. L’écoulement total étant connu en toute maille et & tout instant, on peut relier
fs au pourcentage de I’écoulement total qui s’infiltre. Ce pourcentage, 1%, est défini par

N M
Z Z min(EAU (n,m), fs)
I% = = (6.16)

N M
ZZEAU(n,m)

ot N est le nombre de pas de temps (soit 3240 pour une simulation de 9 ans), M est le nombre

de mailles de 625 km? dans le bassin versant, et EAU(n,m) est la valeur d’écoulement total
simulée par le MCG au pas de temps n dans la maille m. La figure 6.11 présente 1’évolution
de I% en fonction de fs dans les bassins de ’'Ob et du Zaire. Les courbes sont tres différentes,
ce qui traduit des régimes hydrologiques et climatiques différents. Ainsi, dans I’Ob, 45% de
I’écoulement total s’infiltre si fs=2 mm/j mais il faut que fs égale 50 mm/j pour que 95% de
I’écoulement total s’infiltre. Ce comportement reflete le régime nival de I’Ob : la majorité de
I’écoulement a lieu au printemps par de tres fortes valeurs liées a la fonte de la neige, et le reste
du temps, I’écoulement total est faible. Au contraire, pour le Zaire, la relative linéarité jusqu’a
fs=20 mm/j ot I% vaut 90% traduit un écoulement total dominé par une pluie bien répartie
tout au long de I'année, caractéristique des régions équatoriales. L’intérét de I% vis-a-vis de
I’ajustement de fs est de permettre d’identifier les variations de fs significatives vis-a-vis de
I’hydrologie du bassin.

La connaissance de fs permet de calculer, parallelement & 1%, la moyenne I et 'écart-type
o1 de linfiltration I sur ’ensemble des mailles et des pas de temps. Ces grandeurs permettent
d’éviter d’ajuster gimax. En effet, si I'on alimente un réservoir linéaire ayant une loi de vi-
dange exponentielle (équation 6.6) avec une source périodique Z, il existe un état d’équilibre du
réservoir. Cet équilibre atteint, le contenu en eau moyen du réservoir, S;, est donné par

S =TI/c (6.17)

®Dans les deux simulations, fs=0, si bien que toute I’eau transite par le réservoir de retard au ruissellement,
ce qui maximise effet de cqr, et que les parameétres cqi et gimaz ne jouent plus; grmax=100.
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Fig. 6.11 — Influence de fs sur 1%, le pourcentage de 1’écoulement total qui s’infiltre dans le
réservoir de retard a Pinfiltration : exemples du bassin versant de ’Ob et de celui du Zaire.
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ol ¢ est le coefficient de tarissement discret, Z est la moyenne de Z sur la période. Un réservoir
non-linéaire, muni d’une loi de vidange exponentielle (comme le réservoir de retard & infiltra-
tion) et alimenté par la méme source périodique Z, atteint également un état d’équilibre, et le
contenu en eau moyen correspondant, S,;, se compare 3 S; selon la relation :

Su<S (6.18)

Du fait de la stationnarité du climat & long terme, on peut assimiler I’écoulement total & un
signal périodique, ainsi que U'infiltration I alimentant le réservoir de retard a infiltration. Si 'on
réussit a déterminer gimaz de telle sorte que le réservoir de retard a Iinfiltration ne déborde
pas, alors gimaz ne joue plus sur I’écoulement, donc il n’est plus un parametre effectif du MTL.
Suite & une étude numérique du comportement d’un réservoir non-linéaire de capacité gmaz
muni d’une loi de vidange exponentielle (coefficient c¢), sous plusieurs régimes périodiques ayant
des distributions de fréquence différentes, nous avons choisi pour minimiser le débordement de
définir gimaz par

gimazx > 2 I+ o (6.19)

[50] cql

ou le quantificateur indique que ¢gimaz est arrondi au multiple de 50 supérieur.

Le retard total de ’écoulement est défini comme le temps qui sépare le maximum de
I’écoulement total moyen sur le bassin de celui du débit a I'exutoire. Il dépend de la vitesse des
écoulements de surface et des écoulements souterrains. Dans le MTL, le retard & I’écoulement di
a Pinfiltration et au transit dans la nappe est représenté par cqi, et modulé par fs. La relation
entre la vitesse de I’écoulement de surface et la pente de la riviére est représenté explicitement par
les temps de transfert élémentaires (équation 6.9). Mais de nombreux autres facteurs influencent
la vitesse des écoulements de surface. Elle peut par exemple étre diminuée par 1’étalement de
I’eau hors du lit principal de la riviéere pendant les crues. L’ensemble des facteurs qui déterminent
la vitesse des écoulements de surface est implicitement intégré dans le temps de concentration
tc. Il n’est donc pas possible de le définir physiquement. Dans de petits bassins versants, on peut
mesurer le temps de concentration comme le temps qui sépare la survenue d’un gros orage du
maximum de débit associé & l'exutoire, car on peut admettre que 'orage arrose I’ensemble du
bassin versant. Cette hypothése n’est en revanche jamais verifiée dans des bassins aussi grands
que ceux que nous étudions. Devant la nécessité d’un ajustement de tc, nous avons restreint ses
valeurs possibles aux multiples de 15 jours, puisque les débits sont simulés en moyenne mensuelle.

Nous avons de plus restreint les valeurs de tc aux valeurs inférieures & un an (360 jours).

Finalement, ces considérations préliminaires permettent de réduire a trois le nombre de
parametres qui doivent étre ajustés dans le MTL :

— le temps de concentration tc,
— la capacité d’infiltration fs,
— le coefficient de tarissement cqi du réservoir de retard a I'infiltration.

Elles permettent en outre de réduire le nombre de valeurs & étudier pour chacun de ces pa-
rametres. Enfin, pour simplifier encore ’ajustement, nous supposerons que fs et cgi sont iden-
tiques dans toutes les mailles d’un bassin donné.
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6.5 Résultats

Cette section présente la synthése de tres nombreuses simulations de débit, dans chacun
des 14 bassins versants étudiés. Les résultats sont présentés en regroupant les fleuves en fonction
de leur régime hydrologique et/ou climatique. Les différences entre les moyennes mensuelles
des débits observés et simulés sont notamment discutées en fonction des différences entre les
précipitations mensuelles moyennes sur le bassin, données d’une part par la climatologie de
Jaeger (1976,1983), et d’autre part par la simulation TOT (moyennes sur les neuf derniéres
années).

6.5.1 Fleuves a forte composante nivale

Les figures 6.12, 6.13, 6.14 et 6.15 synthétisent les résultats du MTL pour les bassins
de ’Ob, du Yenissei, de la Volga et de I’Amour. Ces fleuves présentent une composante nivale
forte, c’est-a-dire qu’une grande partie de leur débit est alimentée par la fonte des neiges. Cela
apparait pour les observations dans le fait que le maximum de débit précede le maximum de
précipitation, malgré le retard du au transport latéral dans le bassin. La forte composante nivale
de I’écoulement total est représentée dans le MCG : dans les quatre bassins, le maximum annuel
de I’écoulement total Y est bien davantage corrélé au maximum de fonte M qu’au maximum de
convergence d’humidité liquide, donnée par P — F' — E, out P est la précipitation (pluie+neige),
F est la chute de neige, et E ’évaporation.

Les premiéres courbes de la figure 6.12 illustrent I'influence du temps de concentration tc
sur le débit simulé par le MTL : 'augmentation de ¢c étale les variations temporelles du débit,
ce qui retarde le maximum. Dans le bassin de I’Ob, le changement de tc ne suffit pas a ajuster
les variations saisonnieres du débit simulé & celles du débit observé.

La seconde série de courbes illustre I'influence de fs et cqi. Les simulations 4 et 5, qui ont
le méme coefficient de tarissement cqi=0.03 (7=33 j) sont trés proches malgré un pourcentage
d’infiltration différent. Les différences sont plus importantes entre la simulation 4 et la simulation
6, qui ont des coefficients de tarissement différents : cqi=0.01 équivaut & un temps caractéristique
de vidange 7=100 j dans la simulation 6. La comparaison des débits des simulations 4 et 6 montre
que la diminution de cqi ralentit la montée en crue ainsi que la retombée de crue, ce qui permet de
soutenir un débit plus important & I’étiage (période de débit minimal). Le MTL étant conservatif
(car il est étudié autour de I’équilibre), Paugmentation des débits & I'étiage est associée & une
diminution des débits de crue. La conservation de I'’eau a long terme par le MTL implique donc
qu'une fois le forcage choisi, le débit annuel moyen est similaire quels que soient les parameétres
choisis. Autrement dit, le MTL ne peut pas corriger le débit annuel moyen. Il n’a d’influence
que sur la forme de ’hydrographe’.

Dans le bassin de 'Ob, le débit moyen annuel est sous-estimé : il vaut 6300 m>/s alors
que 12500 m?/s sont observés. Cette sous-estimation du débit a principalement lieu en été et
automne, ce qui s’explique par la forte sous-estimation de la précipitation a cette époque. Dans la
réalité, les pluies estivales continuent d’alimenter un fort débit & la suite du maximum provoqué
par la fonte nivale, alors que dans le MCG, la faiblesse des pluies estivales explique la récession

8L ’hydrographe est la courbe d’évolution du débit en fonction du temps.
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FIG. 6.12 — Bassin de I'Ob : cycles annuels moyens des débits observés et simulés (10° m?.s7!)

A Salekhard; cycles annuels moyens sur le bassin des pluies observées et simulées (mm.j~'), et

des flux hydriques simulés par le MCG du LMD, avec P : précipitation, F : chute de neige, E :

évaporation, M : fonte de neige et Y : écoulement total. Le tableau associé décrit les simulations.
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tres rapide du débit simulé apres la crue provoquée par la fonte.

Avec un temps de concentration de 180 j, le maximum du débit simulé a lieu en juin,
comme celui du débit observé. Cependant le temps de concentration ne modifie pas la date
début de la crue, qui est imposée par le moment ou ’écoulement total augmente. Dans le bassin
de I'Ob, cette date correspond au début de la fonte des neiges. Le débit simulé commence &
augmenter avant le débit observé, ce qui suggere que la fonte des neiges commence plus tot dans
le MCG que dans la réalité.

La figure 6.13 synthétise les simulations réalisées dans le bassin du Yenissei. La compa-
raison montre que, si la simulation 2 (avec ¢qi=0.01) présente un débit un peu plus soutenu &
I’étiage et un peu plus faible en crue, les différences entre les quatre simulations sont somme
toute négligeables vis-a-vis de leurs différences avec le débit observé. L’exemple extréme est celui
des simulations 1 et 3 qui produisent des débits mensuels quasi identiques. Ceci montre que le
retard & l'infiltration dans la simulation 3 compense son temps de concentration plus court que
dans la simulation 1.

La comparaison du débit simulé avec le débit observé montre que, comme dans le bassin
de I’Ob, le déclenchement de la crue est trop précoce dans les simulations, et que le débit simulé
est trop faible en été. La sous-estimation du débit estival est cependant moins marquée dans le
Yenissei que dans I’Ob car la sous-estimation des précipitations estivales y est moins creusée. Le
débit est cependant fortement sous-estimé au moment du maximum.

D’une maniere générale, dans les deux bassins de I’Ob et du Yenissei, 'augmentation du
débit associée & la fonte commence plus tot dans les simulations que dans la réalité, ce qui
suggere que la fonte commence trop tot dans le MCG. La fonte de la neige dépend de la quantité
de neige accumulée, car I'albédo du manteau neigeux dépend de son épaisseur, si bien que plus
cette épaisseur est grande, plus la température ambiante est basse, et plus la fonte est tardive. La
précocité de la fonte dans le MCG du LMD peut donc étre liée & une sous-estimation de la chute
de neige, ou a une mauvaise distribution spatiale des précipitations neigeuses, tant a grande
échelle qu’a I’échelle sous-maille. Elle pourrait aussi étre liée au fait que n’est pas représenté
dans le MCG l'ombrage par les reliefs, ni le fait qu’au moment de la fonte, le manteau neigeux
commence par retenir I’eau liquide avant de la libérer brutalement.

D’autre part, le débit de crue est sous-estimé, alors que les précipitations hivernales
sont surestimées. Le ruissellement hortonien, quand l'eau disponible & la surface excéde la
perméabilité du sol, n’est pas représenté dans le MCG du LMD, ce qui pourrait contribuer
a expliquer la sous-estimation du débit de crue. Nous proposons également qu’'une cause impor-
tante de cette sous-estimation est liée au fait que le sol est gelé une grande partie de I’année aux
hautes latitudes, et que le gel du sol n’est pas représenté dans le MCG du LMD. L’eau gelée dans
le sol empeche linfiltration profonde de I'eau dans le sol, et la fonte de cette glace alimente la
saturation superficielle du sol, qui empéche également l'infiltration. Ainsi, le gel dans le sol limite
considérablement l'infiltration de I'eau produite par la fonte. Par ailleurs, la fonte de la glace
dans le sol nécessite de 1’énergie, ce qui limite I’énergie disponible pour I’évapotranspiration. Ceci
pourrait contribuer & expliquer les différences de précipitation au printemps. Enfin, la fonte des
couches superficielles du permafrost peut alimenter des nappes provisoires en été, dont I'impor-
tance des nappes pour I’évaporation dans les plaines sibériennes en été est évoquée par Robock
et al. (1995). L’absence de ces nappes pourrait contribuer & expliquer la sous-estimation des
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précipitations estivales dans les régions étudiées, ou le recyclage est une source conséquente de
précipitation en été (Brubaker et al., 1993). Ces hypothéses doivent bien siir étre étudiées en
détail, & travers une validation des températures et de la couverture neigeuse dans la simulation
TOT, dont I'écoulement total est utilisé pour forcer le MTL. Nous recommandons également
une étude de la sensibilité du MCG du LMD & la représentation du gel de I’eau dans le sol, ainsi
qu’a la composante de Horton du ruissellement.

Les différences entre les débits simulés et observés dans le bassin de la Volga et de I’Amour
(figures 6.14 et 6.15) présentent des caractéristiques similaires & celles relevées dans les bassins de
I’Ob et du Yenissei : le débit dii & la fonte est assez bien représenté, mais le débit estival est sous-
estimé. Dans le bassin de la Volga, ce comportement est clairement illustré par la simulation 1.
De méme, dans le bassin de I’Amour, la simulation 1, avec tc=150 j, représente correctement la
montée en crue due & la fonte, mais sous-estime fortement le débit en septembre et octobre, en
relation avec le minimum estival des pluies simulées, au moment du maximum des précipitations
observées. Cependant, alors que la montée en crue est trop précoce par rapport aux observations
dans les bassins de I’Ob et de la Volga, elle semble déclenchée au bon moment dans les bassins
de la Volga et de I’Amour. Ceci peut signifier que le MCG représente moins bien le cycle de la
neige aux tres hautes latitudes qu’aux latitudes un peu plus basses des bassins de la Volga et de
I’Amour.

Les simulations 2, 3 et 4 dans le bassin de la Volga montrent I'influence de infiltration
sur le débit. Elle permet en effet de soutenir le débit & 1’étiage, et ce d’autant plus que fs et
cqi augmentent. Comme observé dans le Bassin de I’Ob, ’augmentation des étiages est réalisée
au détriment des débits de crue. Enfin, la simulation 2 dans le bassin de I’Amour illustre ce
qui est, & mon avis, un danger du MTL. En effet, 'augmentation du temps de concentration &
195 j permet de reproduire le débit observé de maniére assez satisfaisante. Cet ajustement est
cependant artificiel et ne reflete ni la validité physique du MTL ni celle du MCG. Il montre
seulement que la nécessité de choisir a priori les paramétres du MTL lui confere une trop grande
souplesse pour qu’il soit utilisé comme unique outil de validation du MCG.

Le dernier fleuve & forte composante nivale étudié est le Mackenzie (figure 6.16). La
premiere série de courbes présente une importante caractéristique du bassin du Mackenzie par
rapport aux quatre autres. En effet, en augmentant le temps de concentration de 1 & 540 j, on
ne retarde le maximum du débit simulé que de 3 mois! Ceci s’explique par la localisation dans
le bassin des régions qui alimentent le débit. La carte de la figure 6.17 superpose le contour
du bassin versant, tel qu’il est représenté a la résolution 1024 x800, aux moyennes annuelles de
I’écoulement total dans TOT. La figure présente aussi les zones isochrones définies dans le bas-
sin du Mackenzie. Les maxima d’écoulement total, qui correspondent spatialement aux maxima
de fonte de neige, et qui sont donc associés dans le temps & I’écoulement total de mars, sont
dans une zone isochrone qui correspond & un temps de transfert a 'exutoire égal & environ 30%
du temps de concentration. La station ol les débits sont simulés est elle située dans une zone
isochrone qui correspond & un temps de transfert & 'exutoire égal & 15% du temps de concen-
tration. Ainsi, ’écoulement total qui alimente le débit maximum est transporté au niveau de la
station en environ 15% du temps de concentration, ce qui donne trois mois pour tc=>540 j.

La faible sensibilité du MTL a tc dans le bassin ne suffit cependant pas a expliquer la pauvre
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voir figure 6.12. Débits simulés et observés a Volgograd Power
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tc | fs I% | cqi qimax
siml | 150 | O 0 1 1
sim2 | 195 | 0 0 1 1

F1G. 6.15 — Bassin de I’Amour : voir figure 6.12. Débits simulés et observés & Komsomolsk
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F1G. 6.16 — Bassin du Mackenzie : voir figure 6.12.

Débits simulés et observés & Norman Wells.
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a
MAX: 3.07
MIN: 0.00
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F1G. 6.17 — Bassin du Mackenzie : a écoulement total moyen (mm/j), avec la limite du bassin
et la position de la station Norman Wells (NW); b zones isochrones (le temps de transfert &
I'exutoire croit de 0 & tc, du bleu foncé au rouge).
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F1G. 6.18 — Bassin du Mackenzie : moyennes annuelles (mm/j) de la précipitation a simulée par
le MCG du LMD, b selon la climatologie de Jaeger (1976,1983) .
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F1G. 6.19 — Bassin du Mackenzie : moyennes annuelles de la fonte de neige simulée par le MCG
du LMD (mm/j).
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concordance entre les débits simulés et observés. La rapidité de la montée de crue observée, et la
forte avance de la crue par rapport aux précipitations observées dans le bassin du Mackenzie sont
caractéristiques d’un régime nival. La fonte maximale a lieu en mars dans le MCG et alimente
bien le maximum de I’écoulement total. Mais seul un fort retard permet de simuler le maximum
du débit en juin, et ce retard irréaliste de 540 jours ralentit fortement la vitesse de montée en
crue par rapport aux observations. Deux explications sont des lors possibles : soit la fonte a lieu
dans la bonne région et elle est trop précoce, soit la fonte, et donc les précipitations neigeuses,
ne sont pas localisées de maniére réaliste dans le MCG. La figure 6.18 compare les précipitations
(pluie + neige) observées et simulées par le MCG du LMD : les précipitations observées, plus
faibles, sont surtout plus homogenes que les précipitations simulées. Les maxima de précipitation
sont dans les deux cas associés au relief (les Montagnes Rocheuses). Les précipitations maximales
observées ont lieu sur le flanc ouest du relief, sous influence océanique, et épargnent le flanc est,
drainé par le Mackenzie. Dans le MCG, la faible résolution spatiale (64x50) entraine une plus
grande extension horizontale du relief, si bien que les précipitations associées arrosent le bassin
du Mackenzie. La figure 6.19 présente la fonte de neige en moyenne annuelle dans le MCG.
Cette fonte est maximale au niveau du maximum de précipitation sur les Rocheuses, qui n’est
pas représentatif de la réalité. Ailleurs la fonte est relativement homogeéne, quoique présentant
un gradient du Nord vers le Sud, qui traduit Ueffet de la température sur la chute de neige. Au
vu de ces cartes, il semble donc que la cause la plus probable de la mauvaise représentation de
la fonte soit liée & la localisation du maximum de fonte, elle-méme liée & la résolution trop faible
du relief dans le MCG.

6.5.2 Fleuves subtropicaux

Cing des bassins que nous avons étudiés sont localisés dans les subtropiques : les bassins
du Niger (figure 6.20), du Parana (figure 6.22), du Zambeze (figure 6.21), du Gange (figure 6.23)
et de I'Indus (figure 6.24). Le cycle hydrologique des régions subtropicales est caractérisé par
un fort contraste hydrique entre une saison des pluies, associée au passage de la ZCIT, et une
saison seche, associée & la branche subsidente de la circulation méridienne de Hadley, quand
la ZCIT est dans I’hémisphere opposé. Les différences de durée de la saison des pluies et de
la saison seche entre les cing bassins, visibles sur les précipitations observées, sont associées
aux différences de latitude des bassins. Le MCG du LMD reproduit bien la saisonnalité des
précipitations dans les cing bassins, méme s’il surestime les précipitations pendant la saison des
pluies. La comparaison des débits observés avec les débits simulés met en évidence, dans les cing
bassins, une tres forte surestimation du débit par le MTL. Cette surestimation est en particulier
beaucoup plus importante que la surestimation des pluies. L’exemple le plus extréme est fourni
par le bassin du Niger, que nous discuterons en détail.

Dans la figure 6.20, la premiére série de courbes concerne les débits & Malanville, la station
la plus proche de ’exutoire dans le bassin du Niger. La surestimation du débit par le MTL est telle
qu’il a fallu multiplier par 10 les débits observés pour rendre possible la comparaison visuelle des
débits simulés et observés. La premiere série de courbes illustre I'importance de l'infiltration pour
reproduire le débit du Niger a Malanville. En effet, au facteur multiplicatif pres, la simulation 3,
avec 98% d’infiltration retardée selon un temps caractéristique 7=50 j, permet une reproduction
tres satisfaisante de la fin de descente de crue, de I’étiage et du début de la montée en crue. La
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tc | fs I% | cqi qgimax
siml | 360 | O 0 1 1
sim2 | 360 | 50 98 | 0.03 500
sim3 | 360 | 50 98 | 0.02 750
sim4 | 360 | 50 98 | 0.01 1500

FI1G. 6.20 — Bassin du Niger : cycles annuels moyens des débits observés et simulés (10% m?.s7!)

dans deux stations, Malanville en aval du bassin et Koulikouro en amont ; cycles annuels moyens

des pluies observées et simulées sur le bassin (mm.j~!). Le tableau associé décrit les simulations.
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comparaison des différentes simulations illustre comment l'infiltration contribue au retard total
du débit par rapport & I’écoulement total. Le tres fort pourcentage d’infiltration des simulations
2, 3 et 4 est assez réaliste, si 'on considére que le réservoir d’infiltration dans le MTL représente
implicitement les nappes. En effet, dans une région comme le bassin du Niger, avec une forte
saison séche, la nappe est profonde, et elle est alimentée par un important transfert d’eau depuis
la riviere vers la nappe (de Marsily, 1995).

Une fois les débits simulés mis en phase avec les débits observés, il apparait que la forme
du cycle saisonnier des débits observés peut se déduire de la forme du cycle saisonnier simulé,
en écrétant les fortes valeurs au dela d’un seuil. Cet écrétement correspond dans le temps & la
saison seche, et traduit la reprise évaporative massive de ’eau libre des cours d’eau traversant
les régions treés seches (Rodier, 1985).

Koulikouro est une station beaucoup plus en amont sur le cours du Niger : au niveau de
cette station, le temps de transfert & I'exutoire vaut 0.85tc, alors qu’au niveau de Malanville, il
vaut seulement 0.3tc. Le temps de concentration jusqu'a Koulikouro est 0.15%c, et ceci explique
que le débit simulé & Koulikouro ne soit pas sensible au temps de concentration. En revanche, le
débit y est sensible & I'infiltration. Comme & Malanville, le coefficient de tarissement cqi=0.01
est trop faible, puisqu’il provoque un retard d’un mois entre le maximum du débit simulé et le
maximum du débit observé.

Il existe deux différences fortes entre les débits & Koulikouro et les débits & Malanville.
D’abord, la surestimation du débit simulé est beaucoup plus faible & Koulikouro qu’a Malanville
(d’environ un facteur 10, par lequel le débit observé est multiplié & Malanville sur la figure).
Ensuite, les débits de crue ne sont pas écrétés a Koulikouro comme & Malanville. Il semble rai-
sonnable d’admettre que la surestimation du débit simulé & Koulikouro résulte principalement de
la surestimation des précipitations. En revanche, & Malanville, la surestimation supplémentaire
d’un facteur 10 et écrétement des débits maximaux résultent de la reprise évaporative. C’est
en fait le retard imposé a I'écoulement par I'écoulement latéral dans le réseau hydrographique
qui permet une reprise évaporative si forte. En effet, il force ’écoulement total produit pendant
la saison des pluies & rester en grande partie dans le bassin jusqu’a la saison seche.

Les bassins du Zambeze et du Parana présentent un comportement similaire a celui du
bassin du Niger. Dans le bassin du Zambeze (figure 6.21), les débits simulés, divisés par trois, sont
encore bien supérieurs au débit observé, qui semble écrété quand le maximum du débit arrive
en saison séche. Nous avons, dans ce bassin, préféré diviser les débits simulés que multiplier le
débit observé, afin de garder une signification aux écarts-types mensuels des observations. Ces
écarts-types sont beaucoup plus importants que ceux du Parand par exemple, car seulement
quatre années de mesures sont disponibles. La forte incertitude résultante sur le mois présentant
le débit maximum ne facilite pas ’ajustement. Enfin, la comparaison des différentes simulations
montre que, comme dans le bassin du Niger, le retard total imposé au débit est fortement sensible
a linfiltration.

La différence majeure entre le bassin du Parana, et ceux du Zambeze et du Niger, tient
au fait que la saison séche est moins marquée dans le bassin du Parané, si bien que les débits
observés et simulés sont plus forts. Le débit simulé est d’autre part moins surestimé que dans
les deux autres bassins (ni le débit observé, ni les débits simulés ne sont modifiés par un facteur
multiplicatif dans la figure 6.22), méme s’il reste surestimé, alors que les précipitations simulées
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F1G. 6.22 — Bassin du Parana : voir figure 6.21. Débits simulés et observés a Corrientes.
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par le MCG sont tres semblables aux précipitations observées. Si I'évaporation simulée (environ
3 mm/j en saison des pluies et 1 mm/j en saison séche) n’est pas notablement sous-estimée,
alors la surestimation du débit simulé suggere qu’il existe dans ce bassin une reprise évaporative
depuis le cours d’eau, qui n’est pas représentée par ’ensemble MTL/MCG.

La représentation du débit observé du Parana selon une échelle de débit plus réduite que
sur la figure 6.22 permet d’identifier le débit mensuel maximum en mars, et le débit mensuel
minimum en septembre. Comme dans les deux bassins subtropicaux étudiés précédemment, c’est
avec une infiltration abondante mais pas trop retardée (cqi > 0.01), que l'ajustement du cycle
saisonnier des débits simulés et observés est le plus satisfaisant.

Les derniers bassins subtropicaux étudiés sont les bassins du Gange et de 1'Indus, dont
le cycle hydrologique est dominé par la mousson indienne, ce qui explique le maximum de
précipitation en juillet-aout. Le cycle saisonnier des précipitations est bien représenté par le
MCG du LMD, et le MTL permet de reproduire correctement celui du débit. Le débit simulé est
cependant surestimé. Cette surestimation a, comme dans les autres bassins subtropicaux, deux
causes. La premiere est la surestimation par le MCG de la précipitation, qui semble expliquer
dans le bassin du Gange une grande part de la surestimation du débit simulé. Dans le bassin
de I'Indus en revanche, le débit de crue simulé est surestimé davantage que ne 'est le maximum
des précipitations simulées par le MCG. Ceci indique que ’évaporation est sous-estimée par le
MCG dans le bassin de I'Indus. Comme dans les bassins du Niger, du Zambeéze et du Parana,
nous suggérons que cette sous-estimation de I’évaporation simulée est liée au fait que la reprise
évaporative de I’eau libre dans les cours d’eau n’est pas représentée dans le MCG. En effet, seul
le cours supérieur de I'Indus, au niveau des contreforts himalayens, est arrosé par la mousson,
alors que son cours inférieur traverse des régions tres seches, ou la reprise évaporative doit étre
importante. Cette derniere semble en revanche peu importante dans le bassin du Gange. Ceci
est certainement associé au fait que toute la vallée du Gange est arrosée par la mousson, et que
le retard causé par le transport latéral n’est pas assez important pour maintenir 'eau dans le
bassin jusqu’a la saison seche.

Enfin, il n’est pas nécessaire d’introduire une forte infiltration dans le MTL pour obtenir
une simulation satisfaisante du cycle annuel du débit dans les bassins du Gange et de I'Indus,
contrairement aux trois autres bassins subtropicaux. Il est possible que ceci soit du a la forte
proportion de régions tres pentues dans le bassin, au niveau de I'Himalaya. En effet, plus la
pente est forte, plus la part du ruissellement dans ’écoulement total est importante. Nous avons
utilisé le MTL avec des parametres fs et cq: identiques dans toutes les mailles d’un bassin, et
les bassins du Gange et de I'Indus semblent tres intéressants pour étudier la sensibilité du MTL
a la répartition spatiale de fs et cqi. Cette étude sera réalisée ultérieurement.

6.5.3 Fleuves équatoriaux

Le bassin du Zaire (figure 6.25), localisé dans la zone équatoriale, est traversé deux fois
par an par la ZCIT, si bien qu’il est trés humide, et que son cycle hydrologique est caractérisé
par deux saisons des pluies. Le bassin de I’Amazone (figure 6.26) ne présente qu’'une seule saison
des pluies, de janvier a mars, car il est situé au sud de 1’équateur.

Les variations saisonniéres de la précipitation sont assez bien représentées par le MCG du
LMD. Les précipitations simulées sont cependant sous-estimées dans le bassin de 1’Amazone.
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F1G. 6.23 — Bassin du Gange : voir figure 6.21. Débits simulés et observés a Farakka.
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F1G. 6.24 — Bassin de I'Indus :

voir figure 6.21. Débits simulés et observés & Kotri.
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F1G. 6.25 — Bassin du Zaire : voir figure 6.21. Débits simulés et observés & Kinshasa.
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FI1G. 6.26 — Bassin de ’Amazone :

voir figure 6.21. Débits simulés et observés & Obidos.
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Dans le bassin du Zaire, les précipitations sont sous-estimées en saison séche, et au contraire
surestimées en saison des pluies. La comparaison des cartes de précipitation simulée et observée,
dans les bassins du Zaire (figure 6.27) et de I’Amazone (figure 6.28), permet d’expliquer pourquoi
le cycle annuel des précipitations simulées par le MCG se compare différemment au cycle annuel
observé dans les deux bassins, alors que dans les deux cas, le cycle hydrologique est dominé par la
convection associée a la ZCIT. Pour les deux bassins, les maxima annuels de précipitation simulés
par le MCG sont localisés sur les reliefs qui limitent les bassins. Au contraire, la climatologie
de Jaeger (1976,1983) place les maxima annuels de précipitation dans la cuvette des bassins. La
figure 6.29 montre la climatologie de précipitation établie par Figueroa et Nobre (1990) (Nobre
et al., 1991) pour le bassin amazonien. Cette climatologie, basée sur une importante densité
de mesures, notamment sur les reliefs, montre des maxima importants de précipitation sur les
Andes, et prouve que la climatologie de Jaeger, comme toutes les climatologies basées sur un
réseau lache de mesures, sous-estime la précipitation associée aux reliefs (section 5). Il semble
donc que le MCG sous-estime la convection dans les régions de basse altitude, et que ce défaut
tend a étre masqué en saison des pluies par la forte activité convective induite dans le MCG au
niveau des reliefs. Cet effet est particulierement marqué dans le bassin du Zaire, presque encerclé
de massifs montagneux.

Dans les deux bassins du Zaire et de I’Amazone, les différences entre les débits observés et
simulés dépendent principalement des différences entre les précipitations observées et simulées.
Ainsi le débit simulé est sous-estimé dans le bassin de I’Amazone, et dans le bassin du Zaire, il
est sous-estimé & 1’étiage et surestimé en période de crue.

Dans le bassin de I’Amazone, la forme générale de I’hydrographe est mieux représentée
avec de l'infiltration. Il n’est cependant pas certain que ce soit encore le cas si les précipitations
étaient plus réalistes. Alors la cuvette du bassin contribuerait bien davantage au débit, ce qui
est susceptible de modifier la forme de I’hydrographe de maniére importante.

Dans le bassin du Zaire, il n’est pas possible de mettre en phase & la fois les maxima de crue
et I'étiage simulés avec les maxima de crue et 1’étiage observés, car les maxima et le minimum
de la pluie simulée sont décalés par rapport a ceux de la pluie observée. De plus, la saison séche
de décembre-janvier est tres surestimée par le MCG. L’écoulement total, représenté par le débit
de la simulation 1, avec fs=0 et tc=1j, présente un minimum local en janvier-février-mars, mais
le premier pic de crue est complétement effacé par 'infiltration dans les simulations 2 et 3.

Finalement, dans les deux bassins du Zaire et de I’Amazone, la mauvaise spatialisation
des précipitations par le MCG empéche de reproduire correctement le débit de ces fleuves avec
le MTL.

6.5.4 Fleuves des moyennes latitudes

Les figures 6.30 et 6.31 présentent les débits et les précipitations, simulés et observés, dans
les bassins du Mississippi et du Danube respectivement. Dans les deux bassins, le maximum de
crue a lieu avant le maximum des précipitations, ce qui révele une contribution importante de
la fonte de la neige dans le débit. Cette contribution est cependant moins importante que dans
les cinq bassins des hautes latitudes étudiés dans la paragraphe 6.5.1, car la montée en crue
observée est beaucoup moins brutale.
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F1G. 6.27 — Bassin du Zaire : moyennes annuelles (mm/j) de la précipitation a simulée par le
MCG du LMD, b selon la climatologie de Jaeger (1976,1983).
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F1G. 6.28 — Bassin de I’Amazone : moyennes annuelles (mm/j) de la précipitation a simulée par
le MCG du LMD, b selon la climatologie de Jaeger (1983).
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F1a. 6.29 — Précipitation dans la région amazonienne : observations de Figueroa et Nobre (1990)
en janvier et juillet (mm/mois).
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F1G. 6.30 — Bassin du Mississippi : voir figure 6.21. Débits simulés et observés & Vicksburg.
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F1G. 6.31 — Bassin du Danube : voir figure 6.21.

Débits simulés et observés & Ceatal Izmail.
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Dans les deux bassins, les précipitations simulées par le MCG du LMD présentent deux
différences importantes avec les précipitations observées compilées par Jaeger (1983). La premiére
est une sous-estimation des précipitations estivales, qui est particulierement marquée dans le
bassin du Danube. La seconde est une forte surestimation des précipitations hivernales. La com-
paraison des cartes de précipitation moyenne simulée et observée montre que cette surestimation
est encore une fois associée aux reliefs. Il en résulte que, quels que soient les jeux de parametres
choisis, le débit simulé est caractérisé par une crue beaucoup trop importante, et un tarissement
trop marqué & I'étiage. La seule exception a ce dernier point est la simulation 4 du débit du
Danube, avec cqi=0.01. Cependant, le fort retard & Dinfiltration associé & cette valeur de cqi
entraine une asymétrie de la séquence “retombée de crue, étiage, montée en crue”, qui est aussi
peu réaliste que la faiblesse de ’étiage, et qui ne s’explique pas par les anomalies de précipitation.
Enfin, si le temps de concentration nécessaire & la mise en phase des débits simulés et observés
semble raisonnable dans le bassin du Danube, en regard de la faible pente du cours inférieur du
fleuve, ce n’est pas le cas dans le bassin du Mississippi, qui présente la méme caractéristique du
cours inférieur, mais dont la surface est environ quatre fois plus importante que celle du bassin
du Danube. Le faible temps de concentration des simulations du débit du Mississippi est en fait
un artifice qui compense ’avance de deux mois du maximum des pluies simulées par rapport a
celui des pluies observées.

6.6 Résumé et discussion

Nous avons utilisé le Modele de Transport Latéral (MTL) pour simuler le débit de 14
grands fleuves, dont les bassins versants sont situés dans les quatre grandes zones méridiennes :
les hautes latitudes, les moyennes latitudes, les subtropiques et la région équatoriale. Etant
donné les fortes différences entre les précipitations simulées et observées, le MTL ne peut pas
reproduire parfaitement les débits observés a partir du forcage par I’écoulement total simulé par
le MCG du LMD. 1II a cependant été possible de déterminer dans la plupart des bassins un ou
plusieurs jeux de parameétres qui permette de phaser les débits simulés avec les débits observés,
de maniére satisfaisante en regard des erreurs de la précipitation simulée.

Les parameétres fs et cqi, qui déterminent le pourcentage d’infiltration et la vitesse du
tarissement du réservoir de retard & l'infiltration, ont un effet important sur la forme de I’hy-
drographe. Ils modulent en effet la vitesse de la montée et de la descente de crue. Dans tous
les bassins étudiées, cqi=0.01 s’est avéré ralentir I'infiltration de maniere excessive. Nous re-
commandons donc de réaliser les futurs ajustements avec cqi=0.02, qui fait partie des valeurs
déja utilisées dans le Modele Couplé (tableau 6.4). Le coefficient de tarissement cqi étant fixé,
I’écoulement latéral est d’autant plus retardé par linfiltration que fs est grand. Les résultats
présentés dans la section précédente indiquent que fs doit étre tres faible dans les bassins sub-
polaires, et qu’il doit au contraire correspondre & un fort pourcentage d’infiltration 7% dans les
bassins subtropicaux. Les exemples du Gange et de I'Indus suggerent de plus une dépendance
de fs vis-a-vis de la pente, qui sera étudiée ultérieurement.

Le parameétre le plus important pour la mise en phase des débits mensuels simulés et
observés est le temps de concentration tc. Ce parameétre est donc le déterminant majeur du
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retard total T" entre les centres de gravité de ’écoulement total moyen sur un bassin et du débit
a I'exutoire de ce bassin. L’infiltration peut néanmoins contribuer de maniére significative a ce
retard, comme le montre par exemple la similarité des débits des simulations 1 et 3 dans le
bassin du Yenissei, ou des simulations 1 et 3 dans le bassin du Zambeéze.

Il existe de nombreuses lois empiriques du retard T entre écoulement total et débit a
Pexutoire. Ces lois relient le retard T' & des caractéristiques physiographiques du bassin : sa
surface A ou la longueur L du bras le plus long, ainsi que la pente S de ce dernier. Nombreuses
sont les lois qui relient en outre le retard T' au volume d’eau transporté dans le bassin. En effet,
dans un réseau donné, les équations de Saint-Venant, qui décrivent la conservation de la masse
et de la quantité de mouvement de l'eau dans un canal, relient la vitesse de I’écoulement au
niveau de l'eau dans le canal, et donc au volume contenu dans le canal. Ainsi, Askew (1970)
propose, pour des bassins de surface inférieure 4 100 km?, la loi suivante du retard T :

T = 0.877 L% 5703 =02 (6.20)

ou () est la moyenne des débits de crue. Un autre exemple est proposé par Vorosmarty et al.
(1989), qui relient le retard T de I’écoulement & travers une maille de longueur L=55 km, & L,
& la sinuosité du cours d’eau dans la maille, et & la moyenne annuelle de I’'écoulement & travers
la maille.

Le tableau 6.5 récapitule pour chacun des 14 bassins étudiés le temps de concentration tc
permettant la meilleure mise en phase du débit simulé avec le débit observé, pour des simulations
réalisées avec fs=0. L’absence d’infiltration résultant de ce choix permet de comparer tc au
retard T'. Les bassins sont rangés en trois classes : la classe I regroupe les neuf bassins ol la
mise en phase est possible de maniére cohérente avec les défauts de la précipitation simulée par
le MCG du LMD Ia classe IT regroupe les bassins du Mississippi, du Danube, du Zaire et de
I’Amazone, ou le réalisme du temps de concentration permettant la mise en phase optimale est
sujet a caution ; la classe IIT est constituée du bassin du Mackenzie, ol le temps de concentration
tc=360 j n’est pas réaliste, et ne permet pas une représentation satisfaisante du débit observé.
Le tableau 6.5 donne aussi pour chacun des bassins le débit moyen simulé QMA et la longueur
absolue Lgps du bassin. La longueur absolue d’un bassin est définie par

d.,
Laps = Y, —= (6.21)
trajet le ld—]
plus long 2

avec la notations de 1’équation 6.9. La longueur absolue L., représente donc les effets de la
topographie du bassin sur le retard 7', avec une bien meilleure précision que les grandeurs
globales A et L de la relation 6.20, du fait de la résolution spatiale élevée du MTL (1024x800).

La figure 6.32 montre les relations entre tc et le rapport Lgps/QMA. La régression linéaire
de tc en Lgys/QMA suggere que

Labs Labs
tc = 7322 -9~
c=173 QMA 9 ~ 7000 QMA

(6.22)

Cette loi explique 86% de la variabilité de tc au sein des bassins de la classe I, et 83% de la
variabilité de tc au sein des bassins de ’ensemble des classes I et II. Le coefficient de corrélation
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TAB. 6.5 — Valeurs de tc, Lgys et QMA pour chacun des 14 bassins, regroupés en trois classes.
Voir le texte pour les explications.

Classe | Fleuve te| fs=0 Laps QMA
(jours) (10'° m) | (m3/s)

I Indus 30 1.60 14 575
Yenissei 75 1.32 10 730
Gange 90 5.40 29 035
Amour 150 1.60 9 145
Parana 150 8.15 41 260

Volga 180 1.70 5 815

Ob 180 2.18 6 340
Zambeze 180 5.29 35 235

Niger 360 9.05 20 615

II Mississippi 30 3.06 33 615
Danube 105 2.7 12 870
Zaire 120 11.1 100 015
Amazone 150 10.1 75 950

IT1 Mackenzie 360 1.32 9 480
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F1a. 6.32 — Corrélation entre le temps de concentration tc et le rapport entre la longueur absolue
du bassin Ly, (m) et le débit annuel moyen simulé QMA (m?3/s). Les cercles représentent les
bassins de la classe I, les carrés représentent les bassins de la classe II, et la croix représente le
bassin du Mackenzie (classe III).

établi pour les classes I et II est presque aussi élevé que celui qui est établi sur la seule classe I,
ce qui suggere que les temps de concentration proposés pour les bassins de la classe II ne sont
pas trop erronés. La figure 6.32 confirme de plus que le temps de concentration proposé, sous
toutes réserves, pour le bassin du Mackenzie, n’est pas réaliste.

D’autre part, la forte valeur de ces coefficients de corrélation justifie I'utilisation ultérieure
de loi 6.22 pour cibler ’ajustement du temps de concentration d’un bassin non encore étudié :
la définition du réseau de de drainage suffit a calculer L., et QMA peut étre calculé avec fs=0
et tc=1j, puisque le MTL est conservatif. [’ajustement de tc reste nécessaire, du fait des 15% de
variabilité non expliqués par la loi 6.22, du fait aussi que Uinfiltration doit étre prise en compte
dans le retard total T', et du fait enfin que la loi 6.22 est empirique, et peut donc étre infirmée
dans d’autres bassins.

La corrélation entre tc et Lqps/QMA a d’autres limites, dont il importe de rester conscient.
Tout d’abord, la définition de L., dépend, comme évoqué plus haut, de la résolution du MTL.
Elle repose de plus pour chaque résolution sur le choix d’une pente minimale pg pour remplacer
les pentes nulles (section 6.3.4). Le tableau 6.6 illustre comment Ly dépend de pg. Dans les
bassins du Gange et de ’Amazone, ou le réseau de drainage non corrigé comporte un grand
nombre de pentes nulles (figure 6.8a), Lqs est d’autant plus grand que la pente minimale pg est
faible. Au contraire, dans le bassin du Mississippi, exempt de pentes nulles, py n’a logiquement
aucune influence sur la longueur absolue du bassin. Enfin, 'utilisation de la loi 6.22, reliant tc &
QMA, peut impliquer de redéfinir tc, si les volumes écoulés sont modifiés, ce qui est susceptible
d’étre le cas lors d’études du paléo-climat, ou du climat futur sous différents scénarii.
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TAB. 6.6 — Influence de la pente minimale pg sur la longueur absolue Lgps (10' m). En gras
apparaissent la valeur de pg retenue pour cette étude, et les Ly correspondant.

Do Gange | Amazone | Mississippi
5.107° | 5.11 9.96 3.06
2.107° | 5.40 10.1 3.06
107° 5.82 10.3 3.06
5.1076 | 6.37 11.4 3.06

Conjointement au choix des parametres, 'étude présentée dans ce chapitre a permis, grace
& la comparaison des anomalies du débit et de la précipitation simulés par rapport aux observa-
tions, de mettre en évidence certaines faiblesses du MCG du LMD. Tout d’abord, la surestimation
de la précipitation continentale moyenne, identifiée dans le chapitre 5, est principalement liée &
une surestimation de la précipitation sur les reliefs, mais il semble par ailleurs que cette suresti-
mation locale masque une tendance & la sous-estimation dans les plaines, qui est particulierement
marquée pendant les saisons seches.

De plus, le MCG du LMD ne représente ni la reprise évaporative dans les cours d’eau, ni
le gel de I'eau dans le sol et le ruissellement de Horton, qui pourraient expliquer une grande part
des différences entre les débits simulés et observés, dans les bassins subtropicaux et sub-polaires
respectivement. De plus, les échanges d’énergie associés aux changements de phase impliqués
dans les deux premiers processus sont susceptibles d’avoir une influence sur le climat simulé.

6.7 Conclusions

Les différences entre les débits observés et simulés peuvent, dans tous les bassins étudiés,
étre expliquées physiquement & partir des différences entre les précipitations observées et si-
mulées. Il semble donc que le MTL peut reproduire correctement les débits observés, si les
forcages issus du MCG sont améliorés. De plus, il constitue un excellent outil pour la valida-
tion des processus de surface si, comme dans la présente étude, la précaution est prise de valider
conjointement les forcages atmosphériques avec des données obtenues indépendamment de celles
du débit. A ce titre, la simulation 2 du débit de ’Amour (section 6.5.1) est édifiante.

A la suite de ce travail préliminaire, deux études sont engagées. La premiere est 1’étude
de la variabilité annuelle des débits simulés, & ’aide des méthodes d’analyse fréquentielle des
débits annuels et des événements extrémes (crues et étiages). Ces méthodes (Stedinger et al.,
1992) sont basées sur 'attribution & chaque événement, moyen ou extréme, d’une probabilité de
dépassement. Ces probabilités définissent la loi de probabilité des différents événements étudiés.
La loi de probabilité des débits moyens est analysée en référence a la loi normale, et celle des crues
est analysée en référence & la loi de Gumbel (1958). Les premiers résultats sont encourageants
et montrent que les débits simulés par 'ensemble MTL-MCG sont assez bien décrits par la
loi normale pour les débits annuels, et par la loi de Gumbel pour le débit mensuel maximum
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de chaque année. Des simulations plus longues sont cependant nécessaires pour confirmer ces
premiers résultats. Une autre application directe du développement du MTL est son utilisation
pour affiner les études de sensibilité du MCG aux paramétrisations hydrologiques de surface
(chapitre 2 et 3 de cette these). La simulation des débits avec un forgage issu de la simulation
MIN (section 2.2.3) est en cours de réalisation.
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Conclusion générale et perspectives

Nous avons, au cours de cette theése, examiné une large gamme de processus liés au cycle
de I'’eau. Dans une premiére partie, nous avons étudié la sensibilité du cycle hydrologique global
simulé par le MCG du LMD & la représentation de I’hydrologie du sol. Trois directions ont été
explorées : 'influence d’un terme de drainage, I'influence de la capacité en eau du sol, ainsi que
celle de la variabilité & petite échelle de I’hydrologie continentale, & travers la représentation
de I’hétérogénéité horizontale de la capacité en eau du sol dans la paramétrisation SSV du
ruissellement distribué.

Cette étude a montré que la sensibilité de la branche atmosphérique du cycle hydrologique
dépend & la fois de amplitude et du signe de la moyenne des variations d’évaporation continen-
tale entrainées par les paramétrisations étudiées, mais aussi de la distribution spatiale et tem-
porelle de ces variations. Cette distribution est particuliérement sensible aux paramétrisations
de I’hydrologie du sol dans les tropiques, ou elle entraine des modifications importantes de la
circulation de Hadley-Walker. Ceci ouvre une voie de recherche particulierement intéressante au
sujet de la mousson indienne d’été, dont le déterminisme est étudié dans le cadre de plusieurs
programmes internationaux. Nous avons cependant montré que les modifications du cycle hydro-
logique résultant des paramétrisations de I’hydrologie du sol n’avaient qu’une influence tres faible
sur la convergence d’humidité sur les continents, en regard de la surestimation systématique de
cette grandeur.

Parallelement, nous avons développé, en collaboration avec I’Ecole Nationale Supérieure
des Mines de Paris et le Cemagref de Lyon, un modele de transport latéral de I'eau dans les
grands bassins versants, le MTL, que nous avons utilisé pour simuler de débit de 14 grands
fleuves. Le MTL permet de reproduire le retard entre le maximum de I’écoulement total sur
un bassin et le maximum du débit & I'aval du bassin, de maniére satisfaisante en regard des
différences entre les précipitations simulées et observées.

L’étude des différences entre les précipitations simulées et observées indique par ailleurs
que les précipitations continentales sont fortement surestimées au niveau des massifs monta-
gneux, alors qu’elle semble sous-estimée de maniere assez générale dans les régions peu élevées,
pendant la saison séche. Nous estimons important d’étudier I'influence de la surestimation des
précipitations sur les reliefs sur la surestimation de la convergence d’humidité sur les continents.

Au terme de cette theése, un travail important reste a faire pour déterminer les parametres
adéquats de I'hydrologie du sol, dans le MCG du LMD, et dans le MTL. L’accent qui a été
porté, dans la premiere partie de la these, a la sensibilité du MCG du LMD aux paramétrisations
hydrologiques, nous a conduit & utiliser des valeurs parfois extrémes de certains parameétres.
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Ainsi, nous avons déterminé la sensibilité du MCG & la valeur de la capacité en eau du sol
en utilisant les données TWHC de Patterson (1990), qui sont des données de capacité au champ,
alors que la capacité en eau Wy,,, dans SECHIBA représente une capacité utile, inférieure par
conséquent & une capacité au champ. Le travail de Patterson (épouse Dunne), et de Dunne et
Willmott (1996), montre que les capacités utile du sol sont en moyenne sur le globe inférieures
a 150 mm. Dunne et Willmott insistent cependant sur le fait que ces valeurs sont fortement
dépendantes de la profondeur racinaire retenue (entre 10 et 120 cm) pour I'évaluation de la
capacité du sol. Des observations ont par ailleurs montré que les racines, notamment celles des
arbres, atteignent souvent une profondeur de plusieurs metres (Duchaufour, 1991), et peuvent
prélever de I'eau jusqu’a une profondeur supérieure & 8 metres dans les foréts tropicales (Nepstad
et al., 1994). Il nous semble donc particulierement important de disposer de données fiables tant
sur la capacité en eau volumique du sol, que sur sa profondeur effective vis-a-vis de la végétation.

Afin de mettre en évidence la sensibilité du MCG du LMD & la paramétrisation SSV, nous
avons été conduits & envisager une valeur extréme du parametre caractérisant I’hétérogénéité
spatiale de la capacité en eau du sol : b=>5. Diimenil et Todini (1992) considérent que la va-
leur b=0.2 est une moyenne représentative pour un bassin versant, et utilisent dans le MCG
ECHAM2 des valeurs proches, modulées entre 0.01 et 0.5 par la pente des mailles du MCG,
avec une capacité en eau moyenne W,,,,=150 mm. D’autres estimations des parametres b et
Winaz sont proposées dans la littérature. Sivapalan et Woods (1995) ont ajusté la distribution
des capacités du sol décrite par la paramétrisation SSV aux capacités observées dans le bassin de
la riviere Serpentine (661 km?) en Australie, et ont trouvé que b=4.03 avec W4, =300 mm per-
mettaient le meilleur ajustement. Liang et al. (1994) ont calibré un modeéle hydrologique incluant
la paramétrisation SSV avec les observations provenant du site FIFE (Sellers et al., 1992), et ont
retenu les parametres b=0.008 avec Wi,.,=420 mm. La forte disparité de ces valeurs montre la
difficulté d’estimer b et W4, sur 'ensemble du globe. Nous estimons cependant que dans des
mailles de la taille de celles du MCG du LMD (160 000 km?), une forte hétérogénéité, et donc
une forte valeur de b, sont tres plausibles.

Il nous semble donc qu’un travail trés important pour une meilleure représentation de
I’hydrologie du sol dans les MCG est I'acquisition sous forme numérique de données caractérisant
les propriétés des sol, ainsi que la variabilité spatiale de celle-ci. De nombreux jeux de données
caractérisant les propriétés des sols sont disponibles (Wilson and Henderson-Sellers, 1985; Zobler,
1986; Sellers et al., 1995; Dunne and Willmott, 1996), mais la résolution de ces données est au
mieux de 0.5°x0.5, ce qui semble insuffisant pour estimer la variabilité & petite échelle des
capacités du sol.

L’application globale du MTL implique également un travail important sur ses parametres.
En effet, il n’est pas envisageable d’ajuster les paramétres du MTL pour I'ensemble des cours
d’eau du globe, dont les débits ne sont pas tous mesurés. Notre étude a montré que les deux
parametres les plus importants du MTL sont le temps de concentration tc et la capacité d’in-
filtration fs, et nous avons pu déterminer des valeurs raisonnables pour les autres parameétres.
Nous avons de plus proposé une loi pour estimer le temps de concentration, qui reste cependant
a confirmer. Il doit également étre possible de déterminer fs a priori. Nous recommandons dans
ce sens I’étude des dépendances de fs vis-a-vis de la pente, mais aussi d’autres facteurs, comme
la texture et la profondeur du sol, ou la nature du couvert, réputé pour interagir fortement avec
la partition ruissellement/infiltration.
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L’ensemble de cette thése a d’autre part mis en évidence la nécessité de prendre en compte
de nouveaux processus hydrologiques dans le MCG du LMD. Tant les études de sensibilité, que
I’application du MTL, ont montré I'importance du terme de Horton du ruissellement, qui résulte
de la capacité d’infiltration limitée de I'’eau dans le sol. Nous estimons notamment que la forte
sensibilité du MCG du GISS & la variabilité spatiale des précipitations (Johnson et al., 1993)
doit beaucoup a la prise en compte du mécanisme de Horton.

La variabilité spatiale des précipitations doit également avoir un effet propre, notamment
vis-a-vis de l'interception des pluies par le feuillage. Cet effet mérite d’étre étudié, d’autant plus
que l'interception n’est pas représentée dans le MCG utilisé par Johnson et al. (1993).

Nous avons enfin mis en évidence, grace a la comparaison des différences entre les débits
observés et simulés par le MTL avec les différences entre les précipitations observées et simulées
par le MCG du LMD, que la représentation, d’une part du gel de ’eau dans le sol, et d’autre part
de la reprise évaporative dans les cours d’eau, est susceptible d’améliorer le réalisme des débits
simulés. Il nous semble d’autant plus important d’étudier ces processus, qu’ils sont étroitement
liés au bilan énergétique de ’atmosphere, du fait des échanges d’énergie associés aux changements
de phase de l'eau.

La représentation compléte de la reprise évaporative nécessitera le couplage du MCG avec
le MTL au lieu du simple forgage réalisé pendant cette thése. Ce couplage, qui constitue une
tache ardue, est cependant la perspective ultime du développement du MTL. Il permettrait en
effet de fermer le bilan hydrique dans un modeéle couplé océan-atmosphére. Dans ce contexte,
une étude préliminaire peut deés & présent étre menée pour déterminer la sensibilité d’un modéle
de circulation générale océanique au forcage des apports d’eau douce constitués par les débits
simulés par le MTL. Le MTL permet également des applications intéressantes dans le cadre des
études du changement climatique. De telles études sont réalisées soit avec des modeles couplés
océan-atmosphere, soit avec des modeles atmosphériques du climat. Le LMD est par exemple
impliqué dans un projet européen d’étude des changements du niveau de la Mer Caspienne. Le
MTTL sera utilisé dans le cadre de ce projet pour simuler I'alimentation de la Mer Caspienne.



180 Annezxe A. Le modéle de circulation générale du LMD




181

Annexe A

Le modele de circulation générale du
LMD

Le Modele de Circulation Générale du Laboratoire de Météorologie Dynamique (Sadourny
and Laval, 1984) est un MCG atmosphérique, c’est-a-dire qu’il décrit I’évolution du systéme
constitué par I'atmosphére et que I'état de I'océan est prescrit. Il se distingue en cela d’un
modele couplé de circulation générale dans lequel I'évolution de I'atmospheére et de 'océan, ainsi
que leurs interactions, sont décrites. Selon Peixoto et Oort (1992), nous distinguerons deux
composantes principales dans un MCG atmosphérique : la “dynamique” et la “physique”, avant
de présenter les différences entre le cycles 5.2 et 6 utilisés au cours de cette thése.

La “dynamique”

La “dynamique” traite les équations de conservation dans I’atmosphere, a ’échelle macro-
scopique (Cohen-Solal, 1994) :

— I’équation de conservation de la masse du fluide,

— T’équation de conservation de I’humidité,

— T’équation de conservation de I’énergie (premier principe de la thermodynamique),
— I’équation d’état de I’air, selon I'approximation des gaz parfaits

— les équations du mouvement : ces équations sont dérivées de la loi fondamentale de la
dynamique, pour un fluide visqueux dans un repére tournant avec la Terre (terme de
Coriolis). Ces équations sont simplifiées grace a I’approximation de couche mince! et &
I'approximation hydrostatique.

Les variables prognostiques de la “dynamique”, calculées avec un pas de temps de 6 minutes,
sont les composantes méridiennes (selon la latitude) et zonales (selon la longitude) de la vitesse
du vent, la température,et ’humidité de I’atmosphere, qui est décomposée dans le MCG du
LMD en deux termes : la vapeur d’eau et ’eau liquide.

1’approximation de couche mince consiste & négliger I’altitude par rapport au rayon de la Terre, et permet
entre autres de simplifier le terme de Coriolis.
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Discrétisation spatiale

La forte non-linéarité des équations de la “dynamique” impose leur résolution numérique.
Le MCG du LMD utilise la méthode des différences finies, sur une grille réguliére en longitude et
en sinus de latitude, qui découpe la Terre en mailles de surface égale. Nous avons utilisé pour les
simulations de cette these une résolution horizontale de 64 points de grille en longitude et 50 en
latitude. Cette résolution donne des mailles d’environ 625 km en longitude par 225 km en latitude
au niveau de I'équateur ; aux moyennes latitudes, les mailles sont plus carrées, avec des cotés
d’environ 400 km. Nous avons utilisé une discrétisation verticale de 'atmosphére en 11 niveaux.
Ces niveaux sont répartis irrégulierement : 4 niveaux dans la couche limite planétaire, 4 niveaux
dans le reste de la troposphere et 3 niveaux dans la stratosphére. Cette discrétisation verticale
irréguliére permet de résoudre de maniere satisfaisante les flux turbulents, caractéristiques de la
couche limite, et dont 1’échelle verticale est faible.

La “physique”

La nécessité d’une discrétisation spatiale amene a aborder la deuxiéme composante d’un
MCG, appelée “physique” dans le jargon des modélisateurs du climat. La distinction entre la
composante “physique” d’'un MCG, et sa composante “dynamique” qui exprime évidemment des
lois physiques, est basée sur des considérations historiques (Peixoto and Oort, 1992). Les premiers
MCG furent en effet dérivés de modeéles numériques de prévision qui résolvaient principalement
la “dynamique”. Les études du climat avec les MCG ont démontré la nécessité de prendre en
compte de nombreux autres processus physiques, qui ont été regroupés sous le terme de “la
physique”. Ils constituent les termes sources des équations de conservation et comprennent les
processus radiatifs, les processus liés au cycle de 'eau, les processus de transfert turbulent et les
processus de dissipation. Un point commun & tous ces processus est d’avoir une échelle spatiale
caractéristique bien inférieure & I’échelle résolue explicitement par le MCG, qui est limitée par
la puissance des calculateurs qui réalisent les intégrations numériques. Ces processus sont donc
décrits schématiquement en fonction des valeurs des variables prognostiques, qui représentent des
moyennes spatiales au sein des mailles. Une telle démarche est souvent appelée paramétrisation.
La “physique” a un pas de 1/2 heure dans le MCG du LMD.

Nous allons maintenant présenter rapidement différentes paramétrisation de la physique
incluses dans le cycle 5.2 du MCG du LMD (section 2.3, 4.2 et 5). Les processus radiatifs sont
représentés par :

— le modele de Fouquart et Bonnel (1980) pour le rayonnement solaire. La transmission
du rayonnement solaire dépend de 1'ozone, de la vapeur d’eau et du gaz carbonique. A la
surface, I'albédo est défini selon les types de surface : sur les continents, il est prescrit selon
les valeurs de Dorman et Sellers (1989), et il est corrigé en présence de neige (Najm Chalita,
1992) ; sur les océans, il est égal & la moyenne des albédos de 'eau et de la glace de mer,
au prorata des fractions (Polcher et al., 1991).

— le schéma de Morcrette (1991) pour le rayonnement thermique. Ce schéma considére 1’ab-
sorption et I’émission du rayonnement infra-rouge par la vapeur d’eau, le gaz carbonique,
I'ozone et les nuages, ainsi que par la surface terrestre, qui rayonne selon la loi de Stefan-
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Boltzmann, avec une émissivité e=0.96.

Le schéma de Le Treut et Li (1991) définit la couverture nuageuse et ses propriétés radiatives.
Les nuages sont constitués d’eau liquide ou solide. Li’eau liquide des nuages résulte de la balance
entre la condensation de ’eau vapeur et la précipitation. La précipitation a lieu instantanément
sur la surface deés que le contenu en eau liquide dépasse une valeur seuil. La condensation est
décrite dans le MCG du LMD par trois paramétrisation :

— un schéma de sursaturation pour la condensation & grande échelle, en conditions stables,
qui est décrit par exemple dans Ducoudré (1990),

— un schéma de convection en air saturé, selon la technique d’ajustement convectif humide

de Manabe et Strickler (1964),

— un schéma de convection en air humide non saturé, qui s’inspire du schéma de Kuo (1965),
modifié par Laval et al. (1981).

Dans la couche limite de surface, au dessus des continents comme des océans, les flux
turbulents de chaleur sensible et latente, et de quantité de mouvement, sont respectivement
estimés a partir du gradient de température, d’humidité et de vitesse, entre la surface et le niveau
de référence pris & 2 metres. Chacun des flux turbulents dépend également d’un coefficient de
frottement Cp. Ces coefficients de transfert dépendent de de la stabilité de 1'air (Polcher et al.,
1991), et de la longueur de rugosité de la surface, qui est estimée en combinant la rugosité due
a lorographie (ECMWF, 1991) & la rugosité liée a la végétation (Dorman and Sellers, 1989).
Les flux de chaleur sensible et latente dépendent aussi de la température et de 'humidité de la
surface.

Sur les océans, ces conditions sont prescrites sous forme de température de surface de la
mer, et 'humidité est évidemment non limitante.

Température et humidité de la surface sont au contraire calculés sur les continents :

— I’évolution de la température de surface Ts est régie par I’équation bilan suivante

C’%:Sn—Ln—LE—H—i—LM—G (A.1)
ou C' est la capacité calorifique de la couche de sol, S, et L, sont les flux nets & la surface
de rayonnement solaire et infrarouge respectivement (L, est compté positivement vers le
haut), LFE et H sont les flux turbulents de chaleur sensible et latente et LM est le flux
d’énergie associé a la fonte de la neige. Dans le cycle 5.2 du MCG du LMD, le flux de
chaleur dans le sol, GG, est calculé en supposant que les propriétés thermiques du sol sont
homogenes verticalement, et en imposant une condition aux limites de flux nul & la base
du sol.

— T’évolution de I'humidité, et son influence sur le flux turbulent de chaleur latente, sont
représentés par le modele SECHIBA 1.3.3.

Enfin, la température et ’humidité de I’air sont calculés, depuis la surface jusqu’au sommet de
la couche limite planétaire ou les flux turbulents sont nuls, par un schéma numérique implicite.
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Différences entre le cycle 5.2 et le cycle 6

Ces différences concernent principalement les paramétrisations physiques. Le cycle 6 a été
développé au cours de sa thése par Jan Polcher, afin d’introduire le cycle diurne. Ceci a nécessité
I’introduction d’un modeéle de conduction thermique dans le sol, qui ajoute 'influence de la neige
sur la conductivité thermique du sol au modele & 7 couches établi par Hourdin (1992).

Parallelement, la définition de I'indice de surface foliaire (LAI) est différente dans les deux
cycles du MCG du LMD. Dans le cycle 5.2, le LAI differe en été et en hiver, mais varie entre
ces deux saisons, de maniére instantannée aux équinoxes. Dans le cycle 6, la transition entre les
deux saisons n’est pas instantannée, et le LAI dépend pendant cette période de transition de la
température du sol Typ & 40 cm de profondeur (Polcher, 1994) :

51 Tyo < Tonin LAI = LAlpiper

8% Trnin < Tao < Trpae LAI = LAIhiver
A= (4.2)
+ LAIs

L Tma:c < T4g LAI = LAIété

Dans les deux cycles, les valeurs extrémes du LAI, en été et en hiver, sont prescrites selon les
valeurs de Polcher et Laval (1994), et dans le cycle 6, Ty, =0°C et T},q,=20°C.

Le cycle 6 présente d’autres différences par rapport au cycle 5.2 :

— les nuages de Le Treut et Li (1991) sont remplacés par les nuages de Le Treut et al. (1994),

— pour le calcul des flux turbulents, la. dépendance des coefficients de frottement Cp vis-a-vis
de la stabilité de l’air est remplacée par la formulation de Louis (1979),

— le schéma, implicite de couche limite est raffiné, dans la couche limite de surface, d’une
méthode prédicteur/correcteur mise au point par Jan Polcher. Cette méthode pallie un
probleme lié dans SECHIBA & 1’évaporation de ’eau interceptée par le couvert végétal,

— le code est parallélisé,
— des erreurs sont corrigées,

— des parametres sont recalibrés.

L’introduction du cycle diurne, qui motive le changement de cycle, a une influence faible sur le
climat simulé (Polcher, 1994). Ainsi, le changement de certains parameétres modifie plus forte-
ment le climat simulé que le cycle diurne (Polcher, communication personnelle).
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Annexe B

Les vingt bassins versants examinés
dans les études de sensibilité

Le tableau B.1 définit les abréviations de vingt bassins versants étudiés dans la premiere
partie de cette theése. Leur localisation est présentée dans la figure B.1. Ces bassins sont définis
manuellement dans la grille 64x50 du MCG du LMD, sur la base de cartes physiques. Les
surfaces résultantes de ces bassins sont néanmoins généralement proches des surfaces établies
sur les bassins versants physiques. La définition des bassins versants reste cependant grossiére
et susceptible d’imprécisions, du fait notamment de la grande taille des mailles de MCG, qui
constituent 'unité de surface indivisible pour la délimitation des bassins versants. La comparai-
son des débits et précipitations simulés et observés (chapitre 5) est donc basée sur des valeurs
par unité de surface.

Le tableau B.1 donne les débits annuels dont la moyenne est comparée a la moyenne an-
nuelle de I’écoulement total simulé dans la section 5.2. Les trois sources (Russel and Miller, 1990;
Baumgartner and Reichel, 1975; GRDC, 1994) ont été choisies pour leur relative indépendance :

— les données de Russel et Miller (1990) proviennent de la compilation de trés nombreuses
données mesurées (Milliman and Meade, 1983),

— les données de Baumgartner et Reichel sont pour la plupart estimées & partir d’'un modele
de bilan hydrique,

— les données du GRDC (Global Runoff Data Center) reprennent pour beaucoup les données
de T'UNESCO (1969), auxquelles sont ajoutées des mesures plus récentes.

Seuls Russel et Miller (1990) proposent des estimations de la précipitation annuelle dans les
bassins versants. Ces estimations résultent de la somme de précipitations observées (Shea, 1986)
sur les bassins versants définis manuellement 3 la résolution 2°x2.5° par Russel et Miller (1990).

L’utilisation de ces données pour la validation des paramétrisations hydrologiques étudiées
dans cette these est discutable quant a la rigueur statistique. En effet :

— les surfaces sur lesquelles sont comparés les débits et précipitations simulés et observés ne
sont pas définis de maniere parfaitement cohérente,
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TAB. B.1 — Bassins versants étudiés

dans le MCG du LMD, débits annuels Y observés (m3.s~

: abréviations, surface A (10° km?) observée et simulée

1), précipitations annuelles P observées

(m/an).
Baumgartner
GCM Russell et Miller et Reichel GRDC
A Y A P Y/P Y A Y 4

In  Indus 0.96 7,547 0.97 0.55 045 2,396 0.83
Ob Ob 2.07 12,208 2.50 0.42 0.36 12,500 2.95 | 12,501 2.95
Ti  Tigre-Euphrate 0.64 1,459 1.05 0.39 0.10

Vo Volga 1.75 8,087 1.36
Le Lena 2.55 16,299 2.50 0.33 0.64 16,300 2.43 | 16,622 2.43
Ye  Yenissei 2.55 17,758 2.58 0.37 0.59 17,800 2.60 | 17,683 2.44
Az Amazone 5.42 | 199,773 6.15 1.9 0.54 | 190,000 7.18 | 155,432 4.64
Sl  Saint-Laurent 0.80 14,174 1.03 0.88 0.49 10,400 1.03 7,931 0.77
Or Orénoque 1.12 34,881 0.99 1.55 0.72 29,000 1.08 | 31,061 0.84
Am Amour 2.07 10,306 1.85 0.5 0.36 11,000 1.84 9,739 1.73
Ke Mackenzie 1.75 9,703 181 0.39 0.44 8,463 1.57
Mi  Mississippi 3.35 18,392 3.27 0.75 0.24 17,700 3.22 | 14,703 2.96
Mu Murray 1.12 698 1.06 0.54 0.04 312 0.99
Ni  Niger 1.43 6,088 1.21 1.00 0.16 1,121 1.00
Da Danube 0.80 6,532 0.81 0.70 0.36 6,468 0.81
Pa  Parana 3.19 14,904 2.83 1.15 0.15 19,500 2.65 | 16,358 1.95
Co Zaire 2.87 39,638 3.82 147 0.22 | 42,000 3.82 | 40,250 3.48
Ga Gange 1.12 15,500 1.07 | 12,037 0.94
Za  Zambeze 2.07 7,071 1.20 1.01 0.19 3,337 0.94
Ya Yang Tze Kiang | 1.91 28,539 1.94 1.00 0.46 35,000 1.97 | 25,032 1.71
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FiG. B.1 — Localisation des vingt bassins a la résolution 64x50 du MCG du LMD.

— les débits moyennés ne sont pas tous indépendants dans tous les bassins versants. En par-
ticulier, Russel et Miller (1990) et le GRDC (1994) proposent quelques valeurs identiques,
du fait de leur utilisation commune de données de 'UNESCO,

— les débits mesurés ne sont pas corrigés des effets de l'irrigation et des autres préléevements
anthropiques, alors qu’'un MCG simule un débit naturel,

— les séries chronologiques sur lesquelles sont basées les moyennes annuelles des débits ne
sont pas toutes continues, elles ne couvrent pas toutes la méme période, et en particulier,
elles ne couvrent pas toujours la période simulée par le MCG.

Par conséquent, les indications fournies par la comparaison de ces observations avec les résultats

des simulations (section 5.2) seront regardées qualitativement. Cette comparaison reste intéressante

malgré ses inconvénients, car les débits constituent un excellent intégrateur, assez facilement me-

surable, de toute I'hydrologie du sol (Liston et al., 1994), qui est le sujet de notre étude.
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Annexe C

Autres paramétrisations
hydrologiques distribuées

Le but de cet appendice est de présenter deux paramétrisations hydrologiques distribuées,
différentes de la paramétrisation SSV étudiée dans cette these, et utilisées dans des MCG.

C.1 Warrilow et al. (1986)

Warrilow et al. (1986) définissent une paramétrisation distribuée du ruissellement de Hor-
ton : en chaque point d’une maille, le ruissellement élémentaire r est défini comme la quantité
de précipitation élémentaire p qui excéde une perméabilité du sol K :

r = max(0,p — K) (C.1)

La perméabilité du sol étant difficile & déterminer du fait de ses nombreuses dépendances (vis-
a-vis de ’humidité du sol, des propriétés du sol, du couvert végétal, etc.), les auteurs choi-
sissent une perméabilité K constante sur la maille. Ils proposent en revanche de prendre en
compte ’hétérogénéité spatiale de la pluie. Le MCG donne & chaque pas de temps une valeur de
précipitation moyenne sur la maille P. La précipitation élémentaire p est distribuée selon deux
hypotheéses :

— seule une fraction € (¢ €]0,1]) de la maille est effectivement arrosée. Cette fraction est
identique & chaque pas de temps,

— au sein de cette fraction ¢, la pluie est distribuée selon une loi exponentielle.

Le parameétre de cette loi exponentielle est égal & la moyenne de la pluie sur la fraction e, qui
vaut P/e. La densité de probabilité g de p au sein de la fraction ¢ est donc :

9(p) = %e’g”/ﬁ (C.2)

Soit R, le ruissellement dans la fraction arrosée. La combinaison des équations C.1 et C.2 donne

R. = /oo(p — K)g(p)dp (C.3)
K
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Le ruissellement étant, comme la précipitation, nul en dehors de la fraction ¢ arrosée, le ruis-
sellement moyen Ry sur la maille, donné par la paramétrisation distribuée de Warrilow (1986),
vaut donc :

Ry = 6/:(19 — K)g(p)dp (C.4)

ce qui donne, apres intégration,

Ry = Pe<K/P (C.5)

Ce ruissellement distribué ne dépend aucunement de I’humidité du sol, mais seulement de I'inten-
sité locale de la précipitation P/e, et de son rapport avec la perméabilité du sol K. Il correspond
a un ruissellement de Horton, ot les variations de la perméabilité du sol avec I’humidité du sol
(figure 2.1) sont négligées. Le fait que seule une fraction € de la maille soit arrosée renvoie aux
caractéristiques des systémes convectifs, au sein desquels la pluie est trés intense, mais ne couvre
que quelques km? & quelques dizaines de km?.

Warrilow et al. (1986) ont inclus leur paramétrisation du ruissellement distribué dans le
MCG du UKMO, avec K=13 mm.h™", ¢=0.3 pour les pluies convectives et e=1 pour les pluies
causées par sursaturation a grande échelle.

C.2 Entekhabi et Eagleson (1989)

Entekhabi et Eagleson (1989) proposent quant & eux une paramétrisation hydrologique ou
I’humidité du sol comme la précipitation sont distribuées spatialement au sein d’une maille. La
précipitation suit comme dans la paramétrisation de Warrilow une loi exponentielle de parametre
P/e. L’humidité du sol suit une distribution gamma :

_ A% a—1 _—As
h(s) = 547 e , A, o, s>0 (C.6)

— 8 = 0/605q, 0 désignant ’humidité volumique locale du sol, et 6544 sa valeur & saturation.
Il faut noter que s est analytiquement défini au dessus de 1.

— A = /3, ou S est la moyenne dans la maille des valeurs élémentaires s.

Ces deux distributions permettent de définir les deux formes principales du ruissellement au sein
de la fraction arrosée : le ruissellement de Horton RH vaut p — K chaque fois que p > K et
s < 1, et le ruissellement de Dunne RD vaut p laou s > 1:

wi=c [ "o~ K)gppn(s)is (©7)

RD = 5/100 /OOO pg(p)dp h(s)ds (C.8)

Un changement de variable permet d’intégrer ces équations, et le ruissellement moyen sur la
maille, Rg, de la paramétrisation de Entekhabi et Eagleson (1989) vaut :
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ruissellement de Dunne  ruissellement de Horton

ol 7 la fonction gamma incompléte est définie par

x
v(a,z) = / y* e Vdy (C.10)
0
En fait, Entekhabi et Eagleson posent a = 1, ce qui simplifie considérablement I’expression du
ruissellement :
Rp = ﬁ[ e \/3 + (1 — e_l/g) e <K/P ] (C.11)
—_— ~ _

ruissellement de Dunne  ruissellement de Horton

Entekhabi et Eagleson montrent que le terme de Dunne est la limite inférieure de leur
ruissellement total, puisqu’il existe pour toute valeur de P. En revanche, la pluie doit étre
suffisamment forte pour entrainer un ruissellement de Horton significatif.

Cette paramétrisation du ruissellement a été incluse dans le MCG du GISS (Johnson et al.,
1993), avec K=7 mm.h™!, e=1 pour les précipitations & grande échelle des extra-tropiques, et
€=0.6 ou 0.15 pour les précipitations convectives de la bande tropicale.

Bonan (1996) utilise une paramétrisation du ruissellement trés analogue dans le MCG
CCM2 (Community Climate Model version 2). La principale différence tient au fait que la
perméabilité K y dépend de 'humidité du sol.

C.3 Comparaison avec la paramétrisation SSV

La paramétrisation SSV et les paramétrisations de Warrilow et al. (1986) et de Entekhabi
et Eagleson (1989) sont évidemment différentes. Dans la paramétrisation de Entekhabi et Eagle-
son, et les précipitations, et ’humidité du sol, sont distribuées spatialement. Cependant, dans
toutes les études utilisant la paramétrisation de Entekhabi et Eagleson qui me sont connues, la
variabilité sous-maille de I’humidité du sol n’est pas modifiée par rapport & a=1. Nous réduirons
pour la simplicité notre comparaison & celle de la paramétrisation SSV avec la paramétrisation
de Warrilow et al. (1986).

Une premiére différence entre les deux paramétrisations tient au fait que le ruissellement
distribué dépend avec la paramétrisation SSV de la précipitation nette, alors qu’elle dépend
avec la paramétrisation de Warrilow de la somme de la précipitation liquide et de la fonte de la
neige. Ceci implique que le ruissellement de Warrilow est calculé avant 1’évaporation au cours
d’un pas de temps, a 'opposé de la séquence des calculs avec la paramétrisation SSV. Il peut en
résulter une sensibilité accrue de ’évaporation a la paramétrisation de Warrilow, par rapport a
la paramétrisation SSV.
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Les parameétres qui décrivent la variabilité sous maille de I’hydrologie sont : le parameétre
b (b > 0) dans la paramétrisation SSV, et le parametre ¢ (¢ €]0,1]) dans la paramétrisation de
Warrilow. La section 3.2.1 montre que dans le cas de la paramétrisation SSV, I'hétérogénéité
spatiale est maximale quand b tend vers l'infini. L’équation 3.30 montre qu’alors : R = P,.
Dans la paramétrisation de Warrilow, I’hétérogénéité spatiale est maximale si toute la pluie
est concentrée en un point, c’est-a-dire si € tend vers 0, et par conséquent : R = P. Les deux
parametres n’ont cependant pas un réle équivalent vis-a-vis du ruissellement, car celui-ci dépend
aussi dans la paramétrisation de Warrilow du rapport entre I'intensité des précipitations sur la
maille et la perméabilité du sol.

Nous avons donc comparé le ruissellement simulé par la paramétrisation SSV et par la
paramétrisation de Warrilow, sous trois régimes pluviométriques ayant la méme moyenne jour-
naliéere, mais des intensités horaires différentes. Le ruissellement est simulé au pas de temps
horaire & l'aide d'un modeéle de bilan hydrique simplifié (MBHS). A chaque pas de temps, ce
modele résout I’équation du bilan hydrique :

8—W =P-FE—-R-D
ot
Pour simplifier, I’évaporation E et le drainage D sont constamment nuls. Les précipitations sont

forcées et trois régimes ayant la méme moyenne journaliére sont construits :

— 24x1 mm/h : toutes les heures, les précipitations valent 1 mm.

— 4x6 mm/h : toutes les six heures, il pleut 6 mm en une heure, et le reste du temps, les
précipitations sont nulles.

— 2x12 mm/h : de méme, les précipitations sont nulles sauf toutes les douze heures, ou la

précipitation horaire vaut 12 mm.

Pour chacun de ces trois régimes pluviométriques, deux simulations du ruissellement sont réalisées
avec le modele MBHS :

— SSV : le ruissellement suit la paramétrisation SSV avec b=0.2, et une capacité en eau
maximale de 150 mm.

— Warrilow et al. : le ruissellement suit la paramétrisation de Warrilow et al. (1986), avec
£=0.6 et K=7 mm.h~!. Ces valeurs sont celles de Johnson et al. (1993) dans le MCG du
GISS.

La figure C.1 compare le ruissellement journalier et ’humidité du sol, simulés sur 30
jours par le modele MBHS, dans les six cas présentés ci-dessus. Elle résume les différences de
comportement des deux paramétrisations : le ruissellement distribué par la paramétrisation SSV
dépend de I'humidité du sol et pas du régime pluviométrique une fois que la moyenne des pluies
est fixée; au contraire le ruissellement distribué de Warrilow et al. (1986) ne dépend pas de
I’humidité, mais du régime pluviométrique, c’est-a-dire de la maniére dont une quantité donnée
de pluie est répartie dans le temps.

Les ruissellements simulés dépendent également des parameétres choisis (b et capacité en
eau pour la paramétrisation SSV, et € et K pour la paramétrisation de Warrilow et al.). Par
conséquent, "’humidité du sol (et ’évaporation dans un modele de surface complet) dépend :
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— pour la paramétrisation SSV : de b, de la capacité en eau du sol et de la pluviométrie

moyenne.

— pour la paramétrisation de Warrilow et al. : de €, de K, de la pluviométrie moyenne, mais
aussi de l'intensité des pluies & ’échelle du pas de temps, qui toutes conditions égales par
ailleurs, exerce une influence trés importante sur le ruissellement simulé.

Finalement, l'effet de la variabilité spatiale a petite échelle dans la paramétrisation de Warrilow
et al. (1986) est d’intensifier les précipitations sur une fraction de la maille, ce qui permet
un dépassement plus fréquent de la perméabilité du sol K. C’est donc la perméabilité K qui
constitue la différence essentielle entre la paramétrisation de Warrilow et la paramétrisation SSV,
car c’est I'existence de ce paramétre, homogene A [L].[T]~!, qui implique que le ruissellement de
Warrilow dépend de l'intensité des précipitations.
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Annexe D

Autres modeles de transport latéral
de I’eau dans les bassins versants

Les modeles de Sausen et al.(1994), Miller et al. (1994), Liston et al. (1994), Hagemann
et Diimenil (1996) et Vorosmarty et al. (1989) peuvent étre regroupés sous le nom générique de
modeles en cascade, ou modeéles multi-linéaires. En effet, chaque maille constitue un réservoir
linéaire (section 6.2.2), et le retard imposé a I’écoulement résulte de la vidange de I'eau d’une
maille & I'autre, le long du réseau de drainage. On peut définir pour ces modeles un analogue du
temps de concentration tc du MTL, par la somme des coefficients de tarissement des différentes
mailles, le long du trajet le plus long dans un bassin.

Le tableau D.1 (page suivante) récapitule les différences entre les modeles ci-dessus. Ces
différences concernent leur résolution spatiale et temporelle, leur définition du réseau de drainage
et leur définition des coefficients de tarissement retardant 1’écoulement d’une maille vers sa maille
avale. De plus, dans certains de ces modeles, la lame d’eau issue du forcage en chaque maille est
retardée par un ou plusieurs réservoir avant de participer & ’écoulement dans le réseau principal.
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TAB. D.1 — Différences entre les modeles d’écoulement latéral en cascade. Notations : L : longueur

d’une maille, et QM : moyenne annuelle du volume écoulé & travers une maille.

a une maille

Sausen et al. | Miller et al. Liston et al. | Hagemann et Vorosmarty
(1994) (1994) (1994) Diimenil (1996) | et al. (1989)
Résolution 5.69x5.6" 2.50%x20 2.50%x2" 0.59x0.5" 0.5x0.5°
spatiale
Résolution 12h MCG MCG MCG 1 mois
temporelle
Réseau de plusieurs une direction | une direction | une direction une direction
drainage directions parmi huit parmi huit parmi huit
parmi quatre
Dépendances - topographie | - topographie | - topographie | - topographie -L
du coefficient | - L -L -L -L - sinuosité
de tarissement | - parameétre - parametre - QM - parametre - QM
d’une maille - parametres - parametres
Réservoirs de | non non infiltration infiltration plaines
retard internes ruissellement d’inondation
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Annexe E

Liste des notations

E.1 Récapitulatif des différentes simulations
E.1.1 Réalisées avec le MCG du LMD
Simulation Hydrologie continentale Cycle Période
SECHIBA Drainage SSV Wimaz du MCG | simulée
MIN Oui Non Non  150/30 mm 6 79-88
DRN Oui Oui Non  150/30 mm 6 79-88
TOT Oui Oui b=0.2 150/30 mm 6 79-88
TOTO0.5 Oui Oui b=0.5 150/30 mm 6 81-84
TOT5 Oui Oui b=5  150/30 mm 6 81-84
DRN5 Oui Oui Non  150/30 mm 5.2 79-88
TWHC Oui Oui Non TWHC 5.2 79-88
DRN5+4SSV Oui Oui b=0.2 150/30 mm 5.2 79-88
TWHC+SSV Oui Oui b=0.2 TWHC 5.2 79-88
E.1.2 En mode forcé
Simulation Drainage SSV Winaz
MIN Non | 150 mm
SSV b=0.2 | 150 mm
DRN Oui : non-linéaire | Non | 150 mm
TOT Oui : non-linéaire | b=0.2 | 150 mm
SSV5 b=5 | 150 mm
TOT5 Oui : non-linéaire | b=5 | 150 mm
DRL Oui : linéaire Non | 150 mm
VIC Oui : linéaire b=0.2 | 150 mm
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E.2 Acronymes

AWHC
CCM2
ENSO
ETP
GFDL
GISS
LAI
LMD
MBHS
MC
MCG
MTL
NCAR
SECHIBA
SSV
TWHC
UKMO
VIC
ZCIT

Available Water Holding Capacity
Community Climate Model version 2

El Nifio Southern Oscillation
EvapoTranspiration Potentielle
Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
Goddard Institute for Space Studies
Leaf Area Index (indice de surface foliaire)
Laboratoire de Météorologie Dynamique
Modele de Bilan Hydrique Simplifié
Modele Couplé

Modele de Circulation Générale

Modele de Transport Latéral

National Center for Atmospheric Research

Schématisation des Echanges Hydrologlques entre la Biosphere et I’Atmospheére

Subgrid Scale Variability

Total Water Holding Capacity

United Kingdom Meteorological Office
Variable Infiltration Capacity

Zone de Convergence InterTropicale

E.3 Notations

A Aire

b Parameétre de la paramétrisation SSV

Cho Coeflicient de frottement

c Capacité élémentaire de stockage de ’eau dans le sol

cmaz Capacité élémentaire maximale au sein d’une maille

Cp Capacité calorifique de Dair
cqt Coefficient de tarissement du réservoir de retard a l'infiltration du MC et du MTL
cqi Coefficient de tarissement du réservoir de retard du ruissellement dans le MC et le MTL

D Drainage

E Evaporation

Ec Evaporation continentale

E; Evaporation de I’eau interceptée par la végétation
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Esol
ETP

OMA

Gair

Gsat

Evaporation océanique

Evaporation du sol nu

Evapotranspiration potentielle

Précipitation neigeuse ; fonction de répartition
Capacité d’infiltration du MC et du MTL

Flux thermique dans le sol

Accélération du champ de gravité

Flux de chaleur sensible

Hauteur de sol sec dans la couche superficielle du sol
Hauteur de la couche superficielle

Eau interceptée par la canopée

Capacité d’interception de la canopée

Perte par interception

Conductivité hydraulique, perméabilité
Conductivité hydraulique, perméabilité, a saturation
Chaleur latente de vaporisation de ’eau

Longueur absolue d’un bassin versant

Rayonnement infrarouge net a la surface

Neige fondue

Masse volumique de lair

Masse volumique de 1'eau condensée dans I'air
Masse volumique de vapeur d’eau dans l'air
Précipitation

Précipitation continentale

Précipitations liquides

Précipitation nette (= P, + M — Ijp5s — Ty — Egpp)
Précipitation océanique

Pression de l'air

Pression saturante de vapeur d’eau

Pression partielle de vapeur d’eau

Intégrale verticale du transport latéral de vapeur d’eau dans I’atmosphére
Intégrale verticale du transport latéral de ’eau condensée dans 1'atmosphere
Débit moyen annuel

Humidité spécifique ; flux d’eau liquide dans le sol
Humidité spécifique de Dair

Humidité spécifique & saturation
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gimax  Capacité du réservoir de retard a Iinfiltration du MC et du MTL
grmax  Capacité du réservoir de retard du ruissellement dans le MC et le MTL
R Ruissellement de surface
Ry Constante des gaz parfaits pour l'air sec
R, Rayonnement net a la surface
Tq Résistance aérodynamique
Te Résistance de surface du couvert
Tsol Résistance de surface du sol
Tst Résistance architecturale
Sn Rayonnement solaire net a la surface
T Température
Tuir Température de I'air & 2 m du sol
Ty “Throughfall”

T, Transpiration

T, Température de surface

tc Temps de concentration d’un bassin versant

tf Temps de transfert entre deux mailles amont et avale

U Humidité relative de lair

U, Coefficient d’aridité

‘7, s Vitesse du vent

W Humidité du sol

W, Cumul vertical de 'eau condensée dans une colonne d’air unitaire

Wnaee  Capacité de stockage de 1’eau dans le sol

W, Eau précipitable

Y Ecoulement total (= R+ D)

z Cote

«a Coefficient de tarissement d’un bief; risque de premiére espece d’un test statistique
Qy Volume spécifique de la vapeur d’eau

Q Volume spécifique de I'eau liquide

I} Coefficient d’aridité

A Opérateur de différence entre deux simulations

oq Déficit de l'air en vapeur d’eau (= gsat(Tair) — Gair)

€ Fraction de la maille arrosée par les précipitations dans les paramétrisations de

oy,

Warrilow (1986) et de Entekhabi et Eagleson (1989)

Flux de chaleur latente
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Pair
Peau

P

Gradient adiabatique sec
Gradient adiabatique a saturation
Potentiel hydrique

Potentiel gravitaire

Potentiel matriciel

Densité ; coefficient de corrélation
Densité de l'air

Densité de I’eau liquide

Densité de la vapeur d’eau

Humidité volumique du sol
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