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R�esum�esCette th�ese �etudie une large gamme de pro
essus li�es au 
y
le de l'eau. La sensibilit�edu 
y
le hydrologique global �a la repr�esentation de l'hydrologie du sol est analys�ee �al'aide d'un Mod�ele de Cir
ulation G�en�erale (MCG). Trois dire
tions sont explor�ees :l'in
uen
e d'un terme de drainage, 
elle de la 
apa
it�e en eau du sol, et 
elle de lavariabilit�e sous-maille de l'hydrologie 
ontinentale, �a travers une param�etrisationdistribu�ee du ruissellement. La sensibilit�e de la bran
he atmosph�erique du 
y
lehydrologique d�epend de l'amplitude et du signe des variations d'�evaporation 
onti-nentale moyennes induites par les param�etrisations �etudi�ees. Elle d�epend aussi dela distribution spatiale et temporelle de 
es variations. Cette distribution est par-ti
uli�erement sensible �a l'hydrologie du sol dans les tropiques, o�u elle entrâ�ne desmodi�
ations importantes de la 
ir
ulation de Hadley-Walker et de la mousson in-dienne asso
i�ee. Les param�etrisations de l'hydrologie du sol n'ont 
ependant qu'unein
uen
e tr�es faible sur la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne sur les 
ontinents, enregard de la surestimation syst�ematique de 
ette grandeur dans le MCG. La se
ondepartie de 
ette th�ese pr�esente le d�eveloppement d'un Mod�ele de Transport Lat�eralde l'eau dans les grands bassins versants, le MTL, et son appli
ation pour simulerle d�ebit de 14 grands 
euves, �a partir de l'�e
oulement total journalier simul�e parun MCG. Le MTL permet de reproduire de mani�ere satisfaisante le retard entrele maximum de l'�e
oulement total sur un bassin et le maximum du d�ebit �a l'avaldu bassin, si l'on tient 
ompte des di��eren
es entre les pr�e
ipitations simul�ees etobserv�ees, et des simpli�
ations de l'hydrologie du sol dans le MCG.This thesis studies a wide spe
trum of hydrologi
al pro
esses. The sensitivity of the global water
y
le to soil hydrology is analysed with a General Cir
ulation Model (MCG). Three dire
tionsare explored : the in
uen
e of a drainage term, of the soil water-holding 
apa
ity, and of thesubgrid s
ale variability of 
ontinental hydrology, through a distributed parameterization of ru-no�. The sensitivity of the water 
y
le depends on both the amplitude and the sign of the meanvariations of 
ontinental evaporation indu
ed by the studied parameterizations. It also dependson the spatial and time distribution of these variations. This distribution is espe
ially sensitiveto soil hydrology in the tropi
s, and indu
es important 
hanges of the Hadley-Walker 
ir
ulationand the asso
iated indian monsoon 
ir
ulation. Nevertheless, the di�erent parameterizations ofsoil hydrology have a very weak impa
t on mean moisture 
onvergen
e over land, in regard to thesystemati
 overestimation of the latter in the GCM. The se
ond part of this thesis presents thedevelopment of a Model of Lateral Transport (MLT) of water within large 
at
hments, and itsappli
ation to simulate the dis
harge of 14 large rivers, under the for
ing of daily out
ow simu-lated by a GCM. In regard to the di�eren
es between observed and simulated pre
ipitation andto the simpli�
ations of soil hydrology in the GCM, the MLT allows a satisfying representationof the lag time between the maximum of mean out
ow over a 
at
hment and the maximum ofriver dis
harge 
lose to the mouth.
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Introdu
tionL'eau : 
ette mol�e
ule fait la parti
ularit�e de notre plan�ete puisqu'elle a permis la vie. IlsuÆt pour s'en 
onvain
re de se rappeler que l'eau est le 
omposant tr�es majoritaire de toutorganisme vivant : elle repr�esente 70 % de la masse de l'Homme, et jusqu'�a 97 % de 
elle de
ertains organismes marins, 
omme la M�eduse par exemple.Mais l'eau est �egalement au 
entre des pro
essus �energ�etiques du vivant. L'unique sour
ed'�energie de nombreux organismes, dits h�et�erotrophes, est la d�egradation, en pr�esen
e d'oxyg�ene,des mol�e
ules organiques apport�ees par l'alimentation : 
'est la respiration. Ces mol�e
ules orga-niques sont quant �a elles synth�etis�ees par d'autres organismes vivants, dits autotrophes, grâ
e �al'�energie 
ontenue dans le rayonnement solaire. Dans le 
as du glu
ose (C6H12O6), sa prin
ipalevoie de synth�ese est la photosynth�ese, dont l'�equation bilan est 
oupl�ee �a 
elle de la respiration :6CO2 + 6H2O +�E *) C6H12O6 + 6O2La photosynth�ese permet don
 de synth�etiser des mol�e
ules organiques (i
i du glu
ose) �apartir de 
arbone min�eral (CO2), grâ
e �a de l'eau et de l'�energie solaire (�E = 2870 kJ par molede glu
ose). Au 
ontraire, en pr�esen
e d'oxyg�ene, la respiration lib�ere la quantit�e d'�energie �Epour le m�etabolisme 
ellulaire.Le rôle de l'eau dans les pro
essus �energ�etiques du vivant va plus loin que sa parti
ipation�a la synth�ese des mol�e
ules organiques d�egrad�ees pendant la respiration. En e�et, l'atmosph�ereprimordiale �etait d�epourvue d'oxyg�ene, et 
'est l'a
tivit�e photosynth�etique des premiers orga-nismes uni
ellulaires qui a enri
hi l'atmosph�ere en O2, permettant le d�eveloppement des pre-miers h�et�erotrophes. Cet enri
hissement en O2 a �egalement permis la synth�ese de l'ozone stra-tosph�erique, qui, en �ltrant le rayonnement ultraviolet mutag�ene, a permis la 
olonisation dumilieu a�erien par les organismes vivants. En�n, sans l'e�et de serre asso
i�e en grande part �ala vapeur d'eau atmosph�erique, la temp�erature moyenne de la surfa
e de la Terre avoisinerait-200C, au lieu des plus propi
es +150C a
tuels.L'eau exer
e �egalement un rôle primordial pour maintenir la stabilit�e du milieu int�erieurdes organismes vivants. Par exemple, les mouvements d'eau li�es au ph�enom�ene de l'osmose sont�a la base du maintien de l'�equilibre des 
on
entrations dans l'organisme. Les fortes valeurs de la
apa
it�e thermique et de la 
haleur latente de vaporisation de l'eau sont par ailleurs essentiellespour pr�evenir de fortes �el�evations de temp�erature, qui perturberaient les r�ea
tions m�etaboliqueset la stabilit�e des 
onstituants bio
himiques de l'organisme.L'importan
e de l'eau �a tous les niveaux de la vie explique qu'elle soit un fa
teur tr�eslimitant vis-�a-vis de l'extension des 
ommunaut�es vivantes. La disponibilit�e en eau �a la sur-fa
e du globe 
onditionne don
 fortement la distribution g�eographique de 
es 
ommunaut�es (ou



6 Introdu
tionbiog�eographie). L'eau n'est �evidemment un fa
teur d�eterminant de la biog�eographie que sur les
ontinents, o�u sa disponibilit�e est profond�ement d�ependante du 
limat. Celui-
i d�e�nit en e�etdire
tement le r�egime pluviom�etrique, et don
 l'apport d'eau �a la surfa
e. Le 
limat est �egalementun d�eterminant majeur de la p�edogen�ese, et don
 des propri�et�es des sols, qui in
uen
ent forte-ment le partage des pluies entre in�ltration dans le sol (o�u l'eau est disponible pour les plantes etleur transpiration) et ruissellement dans les rivi�eres (qui 
onstituent une sour
e d'eau de boissonpour les organismes animaux terrestres, et un milieu de vie pour les organismes aquatiques).Les derni�eres d�e
ennies ont soulev�e la question de l'in
uen
e r�e
iproque de l'hydrologiede surfa
e sur le 
limat, qui fut notamment �etudi�ee grâ
e aux mod�eles de 
ir
ulation g�en�erale(MCG). Ainsi, Shukla et Mintz (1982) ont montr�e, quoique dans des 
onditions extrêmes etnon r�ealistes, l'importan
e de l'�evaporation 
ontinentale sur les pr�e
ipitations et la 
ir
ulationg�en�erale de l'atmosph�ere. Cette sensibilit�e du 
limat �a l'humidit�e du sol et �a l'�evaporation
ontinentale a �et�e largement d�emontr�ee, et di��erentes �etudes sur 
e sujet sont r�e
apitul�ees parMintz (1984) et plus r�e
emment par Garratt (1993).La sensibilit�e du 
limat simul�e �a l'hydrologie 
ontinentale a motiv�e le d�eveloppement demod�eles r�ealistes de l'hydrologie de surfa
e. Dans les ann�ees 80, 
es e�orts ont beau
oup port�esur la mod�elisation expli
ite des di��erentes r�esistan
es �a l'�evapotranspiration (Deardor�, 1978;Di
kinson, 1984; Sellers et al., 1986; Du
oudr�e et al., 1993). Ces r�esistan
es d�ependent de lav�eg�etation et de la disponibilit�e en eau dans le sol. Parall�element, des mod�eles de plus en plus�elabor�es de l'hydrologie du sol ont �et�e d�evelopp�es, puisque 
elle-
i 
onditionne le stress hydrique.Deux dire
tions prin
ipales ont �et�e explor�ees : d'une part, on a 
her
h�e �a tenir 
ompte de lar�epartition verti
ale de l'eau dans le sol, grâ
e �a des mod�eles de sol �a plusieurs 
ou
hes, in
luantdes pro
essus de di�usion et de drainage (Abramopoulos et al., 1988; Di
kinson, 1984; Sellerset al., 1986) ; d'autre part, on a 
her
h�e �a 
omprendre les e�ets de l'h�et�erog�en�eit�e �a petite�e
helle des pluies et des propri�et�es du sol sur l'in�ltration et le ruissellement (Warrilow et al.,1986; Entekhabi and Eagleson, 1989), et �a repr�esenter 
ette h�et�erog�en�eit�e au sein des mailles deMCG (D�umenil and Todini, 1992; Johnson et al., 1993; Stamm et al., 1994).Dans le mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale du Laboratoire de M�et�eorologie Dynamique (LMD),les di��erents pro
essus hydrologiques ayant lieu �a la surfa
e des 
ontinents sont d�e
rits par lemod�ele SECHIBA (Du
oudr�e et al., 1993). Ce mod�ele, qui est ax�e sur la repr�esentation despro
essus �evaporatifs, en parti
ulier au niveau du 
ouvert v�eg�etal, est assez sommaire du pointdu vue de l'hydrologie du sol. Celle-
i est en e�et bas�ee sur un mod�ele de sol �a deux 
ou
hes quine 
onsid�ere ni le drainage, ni la variabilit�e �a petite �e
helle des pro
essus hydrologiques.Le mod�ele SECHIBA est d�e
rit dans le 
hapitre 1, �a la suite d'une pr�esentation du
y
le de l'eau et de ses intera
tions ave
 le 
limat et la 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere.Les 
hapitres 2 et 3 sont 
onsa
r�es �a l'�etude de la sensibilit�e du 
y
le hydrologique simul�epar le MCG du LMD �a trois modi�
ations de l'hydrologie du sol. L'introdu
tion d'un terme dedrainage, et l'augmentation de la 
apa
it�e de sto
kage de l'eau dans le sol, sont examin�ees dansle 
hapitre 2. Ces deux �el�ements ont en 
ommun de modi�er la distribution verti
ale de l'eaudans le sol. Le 
hapitre 3 introduit au 
ontraire une distribution horizontale de l'eau dans le sol,�a travers l'h�et�erog�en�eit�e spatiale, au sein des mailles, de la 
apa
it�e de sto
kage en eau. Ces deux
hapitres prêtent une attention parti
uli�ere aux relations entre les modi�
ations ainsi induites



7de l'�evaporation 
ontinentale, et les modi�
ations du 
y
le hydrologique global. Les 
hapitres 2et 3 �etudient les e�ets sur le 
y
le hydrologique de 
haque param�etrisation, ind�ependammentdes autres. Le 
hapitre 4 
ompl�ete l'�etude de sensibilit�e par une �etude des intera
tions, au seindu sol, entre les di��erents �el�ements de l'hydrologie du sol. En�n, le 
hapitre 5 
on
lut l'�etudede sensibilit�e en examinant l'impa
t des di��erentes param�etrisations sur le r�ealisme du 
y
lehydrologique simul�e par le MCG du LMD.Cette premi�ere partie montre les intera
tions entre le 
y
le hydrologique et le 
limat. Enparti
ulier, 
'est la 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere qui permet le transport d'eau depuisles o
�eans vers les 
ontinents, 
e qui 
onstitue la bran
he atmosph�erique du 
y
le hydrologique.Mais pour que 
y
le il y ait, il faut un retour de l'eau des 
ontinents vers les o
�eans. Ce transport,qui d�e�nit la bran
he 
ontinentale du 
y
le hydrologique, est assur�e par les 
euves et rivi�eres,et n'est en
ore que rarement pris en 
ompte dans les MCG. Pour obtenir un mod�ele de 
limat
omplet, dans lequel l'atmosph�ere et les o
�eans interagissent, il est 
ependant n�e
essaire defermer le 
y
le hydrologique global. Le 
hapitre 6 pr�esente le d�eveloppement d'un mod�ele detransport lat�eral de l'eau dans les rivi�eres, et les r�esultats de son appli
ation pour simuler led�ebit de 14 grands 
euves.
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Chapitre 1Le 
y
le de l'eau : pr�esentationg�en�eraleLe but de 
e 
hapitre n'est pas de fournir une des
ription exhaustive du 
y
le de l'eau, maisd'introduire les �el�ements qui seront �etudi�es dans la suite de 
ette th�ese. Apr�es une pr�esentationglobale du 
y
le hydrologique, nous nous int�eresserons �a sa bran
he atmosph�erique, et �a sesintera
tions ave
 le 
y
le �energ�etique et la 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere. Nous nousatta
herons ensuite �a la pr�esentation des pro
essus hydrologiques ayant lieu �a la surfa
e des
ontinents, ave
 un a

ent tout parti
ulier sur leur repr�esentation dans le MCG du LMD par lemod�ele hydrologique de surfa
e SECHIBA (Du
oudr�e et al., 1993).1.1 Le 
y
le hydrologique globalSi l'on a

epte le prin
ipe de 
onservation de l'eau dans l'ensemble des enveloppes ter-restres, tout transport de l'eau dans 
e syst�eme parti
ipe �a un 
y
le. La 
omplexit�e du 
y
le del'eau r�esulte de la vari�et�e des milieux impliqu�es, que l'on peut subdiviser, selon Peixoto et Oort(1992), en hydrosph�ere, 
ryosph�ere, atmosph�ere, biosph�ere et lithosph�ere. Le tableau 1.1 donneune estimation des volumes d'eau 
ontenus dans 
ha
une de 
es sph�eres.De multiples transports d'eau, sous ses trois formes solide, liquide et vapeur, parti
ipentau 
y
le de l'eau : de la vapeur d'eau est transf�er�ee depuis la surfa
e du globe vers l'atmosph�ere,grâ
e �a l'�evaporation de l'eau des o
�eans, des la
s, des rivi�eres, du sol, et
., grâ
e �a la transpirationdes plantes (et des animaux), et grâ
e �a la sublimation de la gla
e et de la neige ; l'eau esttransport�ee dans l'atmosph�ere soit sous forme vapeur, soit sous forme liquide ou solide au seindes nuages ; de l'eau est transf�er�ee de l'atmosph�ere vers la Terre par pr�e
ipitation de l'eauliquide ou solide des nuages, ou par 
ondensation dire
te de la vapeur d'eau atmosph�erique surles surfa
es terrestres ; l'eau apport�ee par l'atmosph�ere est soit r�e�evapor�ee, soit transport�ee, �atravers les rivi�eres et les aquif�eres, jusqu'aux o
�eans ; et le 
y
le re
ommen
e. Notons i
i que 
esont les 
hangements de phase qui permettent la distillation de l'eau de mer en eau dou
e.La r�esultante des di��erents transports d�e�nit le 
y
le hydrologique global, s
h�ematis�e parla �gure 1.1. Les 
ux �evaporatifs sont plus de deux fois sup�erieurs depuis les o
�eans que depuisles 
ontinents, 
ar l'eau des o
�eans s'�evapore au taux potentiel 
ontrairement �a la majorit�e del'eau disponible sur les 
ontinents. Si la pr�e
ipitation o
�eanique est sup�erieure �a la pr�e
ipitation
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y
le de l'eau : pr�esentation g�en�eraleTab. 1.1 { Estimation du volume d'eau sur la Terre, sous ses trois formes solide, liquide etvapeur. D'apr�es de Marsily (1995). Sto
k % Temps de(km3) du total r�esiden
eO
�eans 1 350 000 000 97.410 2500 ansGla
iers et 
alottes de gla
e 27 500 000 1.984 1600 �a 9700 ansEaux souterraines 8 200 000 0.592 1400 ansMers int�erieures 105 000 0.00758 in
onnuLa
s d'eau dou
e 100 000 0.00722 17 ansHumidit�e des sol 70 000 0.00505 1 anAtmosph�ere 13 000 0.00094 8 joursRivi�eres 1 700 0.00012 16 joursOrganismes vivants 1 100 0.00008 quelques heuresTOTAL 1 395 990 800 100.
ontinentale, il faut noter que sur les o
�eans l'�evaporation est sup�erieure �a la pr�e
ipitation,
ontrairement aux 
ontinents. Ce
i est asso
i�e �a une importante adve
tion de vapeur d'eaudans l'atmosph�ere, qui pr�esente un bilan positif depuis les o
�eans vers les 
ontinents, et quiest �equilibr�ee par le transport d'un volume �equivalent d'eau liquide depuis les 
ontinents versles o
�eans. Malgr�e les relatives in
ertitudes sur les volumes d'eau �e
hang�es, qui seront dis
ut�eesdans le 
hapitre 5, on peut d�e�nir le 
y
le hydrologique global par deux bran
hes horizontales, labran
he atmosph�erique et la bran
he 
ontinentale, asso
i�ees �a des transports oppos�es, et 
oupl�eespar deux bran
hes verti
ales, au sein desquelles les �e
hanges d'eau sont r�ealis�es par 
hangementde phase.Le 
y
le hydrologique ainsi d�e
rit est extrêmement s
h�ematique. En parti
ulier, 
ette des-
ription du 
y
le hydrologique global ignore les transferts d'eau au sein de 
haque r�eservoir ; quisont pourtant tr�es importants pour le 
limat. Nous ne dis
uterons pas, ni dans 
e 
hapitre, niailleurs dans 
ette th�ese, des transferts d'eau dans l'o
�ean. Ces transports, ou 
ourants, ne sonten e�et pas 
onsid�er�es dans le MCG du LMD qui est un MCG atmosph�erique. Ce
i ne doit pasfaire oublier que 
e transport est fondamental pour le syst�eme 
limatique, 
ar il est asso
i�e �a des
ux d'�energie importants. Un exemple frappant de l'importan
e de l'o
�ean pour le 
limat estfourni par le 
ouplage entre os
illations atmosph�eriques et o
�eaniques dans le Pa
i�que, r�euniessous le nom de El Ni~no Southern Os
illation ENSO (Harzallah and Sadourny, 1995; Vintzileos,1996).
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ECPC

 EO PO

E   - PO O

Y

Volumes �e
hang�es Flux Surfa
e(1012 m3/an) (mm/an) (106 km2)O
�eans PO 387 1066 363EO 427 1176EO-PO 40 110Continents PC 111 746 149EC 71 480Y=PC -EC 40 266Fig. 1.1 { S
h�ematisation du 
y
le hydrologique global. Le tableau indique les volumes d'eau�e
hang�es entre les di��erents 
ompartiments, d'apr�es Baumgartner et Rei
hel (1975).
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Fig. 1.2 { S
h�ematisation du bilan radiatif de l'atmosph�ere. Simpli��e d'apr�es S
hneider (1992).Les valeurs sont donn�ees en pour
entage du rayonnement solaire in
ident au sommet de l'at-mosph�ere (environ 340 W.m�2).1.2 La bran
he atmosph�erique du 
y
le de l'eau1.2.1 Couplage ave
 le 
y
le �energ�etiqueTous les aspe
ts du 
limat de la Terre (pr�e
ipitations, temp�eratures, vents, nuages...)r�esultent de transferts et de transformations d'�energie �a l'int�erieur du syst�eme terre-atmosph�ere-o
�ean. Le rayonnement solaire est la sour
e d'�energie de tous les pro
essus dynamiques et ther-modynamiques dans 
e syst�eme mais le rayonnement solaire est davantage absorb�e dans lestropiques que dans les extratropiques, du fait de la sph�eri
it�e de la Terre. Il en r�esulte unex
�edent d'�energie aux basses latitudes et un d�e�
it aux hautes latitudes. La 
onservation del'�energie dans le syst�eme 
ontraint la 
ir
ulation des 
uides terrestres (atmosph�ere et o
�eans),qui est le ve
teur du transport m�eridien d'�energie. L'�energie totale du syst�eme est la somme des�energies 
in�etiques, interne, potentielle et latente. C'est 
e dernier terme qui 
ouple la 
ir
ulationg�en�erale de l'atmosph�ere et le 
y
le hydrologique.Le rôle �energ�etique de l'eau d�epend aussi de son importan
e dans les pro
essus radiatifs (�-gure 1.2). Le rayonnement solaire in
ident au sommet de l'atmosph�ere vaut environ 340 W.m�2.Un quart de 
ette �energie est r�e
�e
hi au niveau de l'atmosph�ere, essentiellement par les nuages ;un quart suppl�ementaire est absorb�e par l'atmosph�ere, et la vapeur d'eau 
ontribue �a 
ette ab-
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y
le de l'eau 13sorption. Le rayonnement solaire in
ident �a la surfa
e de la Terre est r�e
�e
hi dans une proportionqui d�e�nit l'alb�edo terrestre. Cet alb�edo est di��erent pour la neige, l'eau, la v�eg�etation, le sol se
et le sol humide, 
e qui 
onstitue en
ore un 
ouplage entre le 
y
le de l'eau et le 
limat (Charney,1975; Charney et al., 1977). Finalement, 45% du rayonnement solaire in
ident au sommet del'atmosph�ere est absorb�e par la surfa
e. La temp�erature de la surfa
e �etant �equilibr�ee dans lelong terme, 
ette �energie est restitu�ee �a l'atmosph�ere. Elle est pour une part r�e�emise sous formede rayonnement infrarouge, en fon
tion de sa temp�erature, selon la loi de Stephan-Boltzmann.Le rayonnement infrarouge net vers l'atmosph�ere repr�esente 16% du rayonnement solaire in
i-dent au sommet de l'atmosph�ere. Ce pour
entage r�esulte en fait de l'�equilibre entre une �emissionimportante de rayonnement infrarouge par la surfa
e (104% du rayonnement solaire au sommetde l'atmosph�ere), et l'absorption-r�e�emission d'une grande partie de 
e rayonnement infrarougevers la surfa
e, par les gaz �a e�et de serre, dont le prin
ipal est la vapeur d'eau.L'�energie solaire absorb�ee par la Terre est �egalement restitu�ee sous forme de 
ux turbulents�a travers la 
ou
he limite de surfa
e : 
ux de 
haleur latente et sensible. Le 
ux de 
haleur sensibled�epend du gradient de temp�erature entre la surfa
e et l'atmosph�ere, et le 
ux de 
haleur latenteest asso
i�e �a l'�evaporation de l'eau depuis la surfa
e, qui d�epend du gradient d'humidit�e entre lasurfa
e et l'atmosph�ere (se
tion 1.3.2.2). Le 
ux de 
haleur latente permet d'�eva
uer la moiti�ede l'�energie re�
ue par la surfa
e terrestre, et l'�energie latente 
orrespondante (LE) repr�esenteen moyenne sur le globe un tiers de l'�energie disponible dans l'atmosph�ere. Ce
i 
on�rme l'im-portan
e du 
ouplage entre le 
y
le de l'eau et le 
y
le �energ�etique de l'atmosph�ere. Cependant,l'importan
e respe
tive des deux 
ux turbulents est tr�es variable, et d�epend fortement des 
ondi-tions 
limatiques et des 
ara
t�eristiques de la surfa
e (o
�ean/
ontinent ; v�eg�etation/sol nu ; et
.).Du point de vue d'un mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale atmosph�erique, 
'est la partition entre 
esdeux 
ux turbulents qui fait l'int�erêt prin
ipal des mod�eles d'hydrologie de surfa
e.En�n, le bilan radiatif du syst�eme Terre-atmosph�ere ne serait pas �equilibr�e sans la r�e�emissionpar l'atmosph�ere sous forme de rayonnement infrarouge de la quantit�e d'�energie re�
ue par lesyst�eme sous forme de rayonnement solaire.1.2.2 Distribution de l'eau dans l'atmosph�ereTrois variables sont 
ouramment utilis�ees pour quanti�er la vapeur d'eau dans l'atmosph�ere.La premi�ere est la pression partielle de vapeur d'eau, pv qui est limit�ee par la pression de vapeursaturante. La pression de vapeur saturante d'un gaz d�epend de la temp�erature, selon la loi deClausius-Clapeyron dpsatdT = LT (�v � �l) (1.1)o�u psat d�esigne la pression de vapeur saturante, T la temp�erature, o�u L est la 
haleur latentede vaporisation, et �v et �l sont les volumes sp�e
i�ques des phases vapeur et liquide. Dansles appli
ations m�et�eorologiques, �v � �l, les gaz sont suppos�es parfaits, et l'on n�eglige lesvariations de L en fon
tion de la temp�erature (Peixoto and Oort, 1992). Alors,psat ' A exp��0:622 LRdT � (1.2)o�u Rd est la 
onstante des gaz parfaits pour l'air se
, et A est une 
onstante de proportionnalit�e.Cette relation indique que la pression de vapeur saturante, 
'est-�a-dire la quantit�e maximale de
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y
le de l'eau : pr�esentation g�en�eralevapeur que peut 
ontenir l'air, augmente exponentiellement ave
 la temp�erature.La vapeur d'eau dans l'air est �egalement quanti��ee par l'humidit�e sp�e
i�que q :q = mvmair = �v�air (1.3)o�u mv et mair d�esignent la masse de la vapeur d'eau et de l'air dans un volume donn�e, et �v et�air sont les densit�es 
orrespondantes. En n�egligeant la masse de l'eau liquide dans l'air,q ' 0:622 pvpair (1.4)o�u pair est la pression atmosph�erique. L'humidit�e relative U indique la proportion de vapeurd'eau dans l'air, par rapport �a la quantit�e maximale qu'il peut 
ontenir :U = qqsat ' pvpsat (1.5)o�u qsat est l'humidit�e sp�e
i�que de l'air �a saturation, �etant donn�ees la temp�erature et la pression.En�n, il est 
ourant en m�et�eorologie de d�e�nir l'eau pr�e
ipitable Wp 
omme la masse devapeur d'eau int�egr�ee verti
alement sur une 
olonne unitaire d'air :Wp = Z zmaxz0 �vdz = Z zmaxz0 �airqdz (1.6)o�u z0 et zmax d�esignent la 
ote de la surfa
e et du sommet de l'atmosph�ere respe
tivement.La �gure 1.3 montre la distribution de l'humidit�e sp�e
i�que q en fon
tion de la latitudeet l'altitude. Cette distribution ressemble �a 
elle de la temp�erature (�gure 1.3), 
e qui r�esultede la relation 1.2. Ainsi les valeurs maximales d'humidit�e sp�e
i�que, autour de 20 g/kg, sontlo
alis�ees �a l'�equateur, �a la surfa
e, et l'humidit�e sp�e
i�que d�e
rô�t vers les pôles et vers lesommet de l'atmosph�ere, suivant en 
ela les gradients m�eridiens et verti
aux de temp�erature.On peut 
onsid�erer que la quasi-totalit�e de la vapeur d'eau est 
ontenue dans la troposph�ere,dont la limite, la tropopause, est r�ev�el�ee sur la �gure 1.3 par l'inversion du pro�l de temp�eratureaux alentours de 100 mb dans les tropiques. Mais la vapeur est surtout lo
alis�ee dans les basses
ou
hes : 90% sont en dessous de 500 mb, et 50% sont 
on
entr�es en dessous de 850 mb.La distribution de l'eau dans l'atmosph�ere est en fait tr�es variable, tant dans le temps quedans l'espa
e. Dans les d�eserts subtropi
aux par exemple, l'humidit�e de l'atmosph�ere est bienplus faible que ne le sugg�ere la moyenne zonale pr�esent�ee en �gure 1.3. L'humidit�e de l'air r�esultede l'�equilibre entre les 
hangements de phase et la r�esultante des transports d'eau. Int�egr�ee surune 
olonne unitaire d'air, l'�equation de 
onservation de la masse d'eau donne :�Wp�t + �W
�t = E � P � div ~Q� div ~Q
 (1.7)Dans 
ette �equation, Wp est l'eau pr�e
ipitable dans la 
olonne (�equation 1.6), W
 est l'int�egraleverti
ale de l'eau liquide et solide, E et P sont les 
ux de vapeur d'eau, respe
tivement �evapor�ee�a la base de la 
olonne, et pr�e
ipit�ee ; en�n, div ~Q et div ~Q
 sont les r�esultantes du transportlat�eral de l'eau, vapeur et 
ondens�ee respe
tivement, �a travers les limites verti
ales de la 
olonne :~Q = Z zmaxz0 mv~vdz = Z zmaxz0 �airq~vdz (1.8)
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Fig. 1.3 { Distribution en latitude et altitude de l'humidit�e sp�e
i�que q (g.kg�1) et de latemp�erature T (C) : moyennes annuelles, d'apr�es les donn�ees de Oort (1983).
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Fig. 1.4 { Conditions de stabilit�e et d'instabilit�e pour une masse d'air se
.~Q
 = Z zmaxz0 m
~vdz (1.9)o�u ~v est la vitesse horizontale du vent, et m
 est la masse d'eau liquide ou solide dans l'at-mosph�ere. Dans la grande majorit�e des appli
ations m�et�eorologiques, on peut n�egliger �W
=�tdevant �Wp=�t, et ~Q
 devant ~Q. De plus, si l'on ex
epte les 
as d'orages tr�es intenses, et les
ourtes �e
helles de temps, le taux de variation de l'eau pr�e
ipitable �Wp=�t est tr�es faible en 
om-paraison de P , E et div ~Q (Peixoto and Oort, 1992). En 
ons�equen
e, dans le 
as de moyennes�a des �e
helles de temps sup�erieures ou �egales �a un mois, on peut simpli�er l'�equation 1.7 sous laforme E � P ' div ~Q (1.10)o�u X d�esigne la moyenne temporelle de la grandeur X. Par 
ons�equent, sur des p�eriodes detemps suÆsamment longues, il y a divergen
e de vapeur d'eau dans les r�egions o�u l'�evaporationest sup�erieure �a la pr�e
ipitation, et au 
ontraire 
onvergen
e d'humidit�e dans les r�egions o�ula pr�e
ipitation est sup�erieure �a l'�evaporation. Pour 
ette raison, nous appellerons 
onvergen
ed'humidit�e la di��eren
e P �E, quand nous l'�etudierons en moyenne. La 
onvergen
e d'humidit�e
onstitue un terme de 
ouplage important entre le 
y
le de l'eau et la 
ir
ulation de l'atmosph�ere.1.2.3 Condensation et mouvements 
onve
tifsLa vapeur d'eau atmosph�erique se 
ondense quand sa pression partielle d�epasse la pressionde la vapeur saturante. La 
ondensation dans l'atmosph�ere n�e
essite �egalement la pr�esen
e de�nes parti
ules, les \noyaux de 
ondensation" (Triplet et Ro
he, 1971), mais nous ne dis
uteronspas 
et aspe
t. Di��erents m�e
anismes entrâ�nent la 
ondensation selon que l'atmosph�ere eststable ou instable.Les mouvements turbulents de l'atmosph�ere entrâ�nent 
onstamment de faibles mouve-ments verti
aux des parti
ules d'air. Si la pouss�ee d'Ar
him�ede exer
�ee sur une parti
ule �a sanouvelle altitude est inf�erieure �a son poids, alors l'air est stable 
ar la parti
ule est ramen�eevers son altitude initiale. Dans le 
as 
ontraire, le mouvement de la parti
ule tend �a l'�e
arterde sa position initiale, et l'air est dit instable. Consid�erons une parti
ule d'air se
, anim�ee d'un
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al suÆsamment rapide pour qu'on puisse n�egliger les �e
hanges de 
haleur ave
le milieu ext�erieur (vitesse verti
ale > 10 
m.s�1). Le mouvement verti
al de la parti
ule estalors asso
i�e �a une transformation adiabatique. Le gradient adiabatique se
 �d est d�e�ni 
ommele taux de variation de la temp�erature en fon
tion de l'altitude qui permet l'�equilibre du poidsde la parti
ule et de la pouss�ee d'Ar
him�ede qu'elle subit. Sous l'approximation hydrostatiqueet l'approximation des gaz parfaits, et en n�egligeant l'�energie 
in�etique des parti
ules, on trouve�d = dTdz = � g
p ' �9:8oC:km�1 (1.11)o�u 
p est la 
apa
it�e 
alori�que de l'air. La 
omparaison du gradient thermique verti
al d'unemasse d'air ave
 �d permet de d�e�nir si elle est stable ou instable (�gure 1.4) :{ si dT=dz > �d, une l�eg�ere as
endan
e adiabatique entrâ�ne une temp�erature de la parti
uleinf�erieure �a la temp�erature du milieu ext�erieur �a la nouvelle altitude, si bien que l'air eststable,{ si dT=dz < �d, 
'est le 
ontraire et l'air est instable.Si l'air, au lieu d'être se
, est satur�e en vapeur, alors les mouvements verti
aux d'uneparti
ule d'air ne 
orrespondent plus �a une transformation adiabatique. En e�et, la vapeurd'eau 
ontenue dans une parti
ule subissant une as
endan
e 
ondense du fait de la diminutionde la temp�erature, 
e qui lib�ere de la 
haleur. Inversement, si la parti
ule des
end, l'�e
hau�ementr�esultant de sa 
ompression provoque une �evaporation de l'eau 
ondens�ee, don
 une absorptionde 
haleur. Par 
ons�equent, si l'air est satur�e, le taux de variation verti
ale de la temp�erature quipermet d'�equilibrer la pouss�ee d'Ar
him�ede et le poids d'une parti
ule anim�ee d'un mouvementverti
al, �s, est sup�erieur �a �d. Il d�epend de la pression et de la temp�erature, et vaut environ-60C.km�1 dans la moyenne troposph�ere. En 
ons�equen
e, l'air satur�e est plus fa
ilement instableque l'air se
. En�n, si l'on 
onsid�ere de l'air humide mais non satur�e, il faut distinguer trois 
as :{ si dT=dz < �s, alors l'air est instable,{ si dT=dz > �d, alors l'air est stable,{ si �s < dT=dz < �d, l'air est dit 
onditionnellement instable. En e�et, tant que l'air n'estpas satur�e, il se 
omporte 
omme de l'air se
 et est don
 stable. Mais si jamais la saturationest atteinte, alors l'air devient instable.L'air n'�etant jamais 
ompl�etement se
, la 
ondensation est souvent asso
i�ee aux instabi-lit�es. On regroupe les pr�e
ipitations asso
i�ees sous le nom de pr�e
ipitations 
onve
tives. Si l'airest instable de mani�ere absolue (dT=dz < �s), il y a 
ondensation. C'est le 
as des orages d'�et�epar exemple, o�u l'instabilit�e absolue r�esulte d'un �e
hau�ement important de la surfa
e. Si l'air est
onditionnellement instable, il faut en g�en�eral une as
endan
e de la masse d'air pour d�e
len
herinstabilit�e et 
ondensation. C'est le 
as au niveau des reliefs et des fronts d�epressionnaires. Dansles tropiques, les instabilit�es ne peuvent pas être d�e
len
h�ees au dessus de 850 mb (Holton, 1972).La 
onve
tion tropi
ale implique don
 une as
endan
e dans les basses 
ou
hes de l'atmosph�ere,asso
i�ee par 
ontinuit�e �a une 
onvergen
e des masses d'air dans les basses 
ou
hes.
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ondensation est possible si la massed'air est refroidie, par adve
tion sur des surfa
es froides ou par refroidissement radiatif. La
ondensation d'une masse d'air stable peut �egalement être permise par m�elange ave
 une massed'air plus humide ou par baisse de la pression.1.2.4 Couplage ave
 la 
ir
ulation g�en�eraleLe 
ouplage entre le 
y
le de l'eau et la 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere a d�ej�a �et�e misen �eviden
e au 
ours de 
e 
hapitre. La 
onvergen
e d'humidit�e est un exemple de 
e 
ouplage.La n�e
essit�e fr�equente de mouvements, tout autant verti
aux qu'horizontaux, pour d�e
len
herla pr�e
ipitation en est un autre. Le but de 
ette se
tion est de mettre en �eviden
e les 
a-ra
t�eristiques spatiales de 
e 
ouplage. La �gure 1.5 pr�esente les moyennes zonales1 annuellesde la pr�e
ipitation, de l'�evaporation et de la 
onvergen
e d'humidit�e P � E sur le globe, se-lon di��erentes sour
es. Toutes 
es valeurs 
orrespondent �a des moyennes sur au moins unedizaine d'ann�ees, que l'on nomme usuellement 
limatologies. Les di��eren
es entre 
es 
limatolo-gies traduisent une relative in
ertitude des mesures et de leur analyse, qui sera dis
ut�ee dans le
hapitre 5.Les trois 
ourbes de la �gure 1.5 r�esument les 
ara
t�eristiques hydrologiques des grandeszones m�eridiennes. L'�evaporation augmente des pôles vers l'�equateur, suivant en 
ela la temp�erature.Cette 
orr�elation d�epend de la relation entre la pression de vapeur saturante et la temp�erature,
omme nous le verrons plus loin.Les pr�e
ipitations sont tr�es faibles au niveau des hautes latitudes, 
ar tr�es peu de vapeurd'eau est disponible pour la 
ondensation, du fait des faibles temp�eratures (�gure 1.3). Auxmoyennes latitudes, les pr�e
ipitations sont de l'ordre de 2 mm/j, soit environ 700 mm/an. Cespr�e
ipitations sont li�ees aux fronts d�epressionnaires. Une importante 
omposante lo
ale s'ajouteen �et�e, quand des instabilit�es 
onve
tives sont d�e
len
h�ees par l'�e
hau�ement du sol.Les pr�e
ipitations maximales ont lieu �a l'�equateur, o�u elles sont asso
i�ees �a un maximum de
onvergen
e d'humidit�e. Les subtropiques sont au 
ontraires 
ara
t�eris�ees par des pr�e
ipitationsrelativement faibles, et surtout par une divergen
e d'humidit�e. Ces 
ara
t�eristiques hydrologiquesre
�etent la dynamique tropi
ale, dont la 
omposante m�eridienne majeure est la 
ir
ulation en
ellules de Hadley. Ces 
ellules, qui 
onditionnent l'�equilibre �energ�etique entre les basses lati-tudes (ex
�edentaires en �energie) et les hautes latitudes (d�e�
itaires), sont 
ara
t�eris�ees par une
onvergen
e d'air et d'humidit�e dans les basses 
ou
hes au niveau de l'�equateur, asso
i�ee �a uneas
endan
e et une 
onve
tion tr�es intenses, et �a une divergen
e d'air dans la haute troposph�ere ;les 
ellules de Hadley sont ferm�ees par une forte subsiden
e dans les subtropiques, qui expliquela divergen
e depuis 
es r�egions. Les as
endan
es 
onve
tives permettent la transformation del'�energie latente et de l'enthalpie (asso
i�ee au 
ux de 
haleur sensible) en �energie potentielle, quiest export�ee vers les r�egions d�e�
itaires grâ
e �a la divergen
e des hautes 
ou
hes (Sadourny,1993). La 
onvergen
e dans les basses 
ou
hes joue un tr�es grand rôle dans la 
ir
ulationm�eridienne de Hadley, �a deux titres : la 
onvergen
e d'air est asso
i�ee �a l'as
endan
e dansles basses 
ou
hes au niveau de l'�equateur, et la 
onvergen
e d'humidit�e (et d'enthalpie) per-1On appelle moyennes zonales des moyennes r�ealis�ees dans la dire
tion zonale, sur l'ensemble des points demême latitude.
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Fig. 1.5 { Moyennes zonales annuelles (mm/j) de l'�evaporation, de la pr�e
ipitation et de la
onvergen
e d'humidit�e, selon les 
limatologies de Baumgartner et Rei
hel (1975), de Sellers(1965), de Jaeger (1976,1983) et selon les estimations de Peixoto et Oort (1983).
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Juillet

Fig. 1.6 { Climatologie de pr�e
ipitation de Jaeger (1976, 1983) : mois de janvier et juillet (mm/j).
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Fig. 1.7 { Repr�esentation s
h�ematique de la 
ir
ulation de Walker dans le plan �equatorial.D'apr�es Sadourny (1993).met l'entretien des instabilit�es 
onve
tives, qui renfor
ent l'as
endan
e vers le sommet de latroposph�ere. La 
onve
tion p�en�etrante produit des syst�emes de 
umulo-nimbus qui traversenttoute l'atmosph�ere, et qui lo
alisent la Zone de Convergen
e Inter-Tropi
ale (ZCIT).La �gure 1.6 permet de pr�e
iser les 
ara
t�eristiques zonales et saisonni�eres des pr�e
ipitations.En parti
ulier, elle montre dans les tropiques l'os
illation saisonni�ere de la ZCIT. En e�et, leszones les plus ex
�edentaires en �energie sont, du fait de l'in
linaison de l'axe de rotation de laTerre, lo
alis�ees au sud de l'�equateur en janvier, et au nord de l'�equateur en juillet. Les tr�esfortes pluies en Inde et en Asie du Sud-Est en juillet 
orrespondent �a la mousson indienne.Les 
artes de pr�e
ipitation en janvier et juillet montrent �egalement un mor
ellement de laZCIT dans la dire
tion zonale. Les maxima les plus intenses sont lo
alis�es sur les 
ontinents, quisont plus 
hauds et don
 plus ex
�edentaires en �energie que les o
�eans aux mêmes latitudes. A la
ir
ulation m�eridienne de Hadley se surimpose don
 une 
ir
ulation zonale, �egalement en 
ellules,dite 
ir
ulation de Walker (�gure 1.7). Cette 
ir
ulation 
ontribue beau
oup dans les tropiques�a l'adve
tion de vapeur d'eau atmosph�erique depuis les o
�eans vers les 
ontinents (�gure 1.1).1.3 La bran
he 
ontinentale du 
y
le de l'eau1.3.1 Pr�esentation des pro
essus impliqu�esLa �gure 1.8 r�e
apitule les di��erents pro
essus hydrologiques ayant lieu �a la surfa
e des
ontinents. La sour
e d'eau de tous 
es pro
essus est la 
ondensation de la vapeur d'eau at-mosph�erique, sous forme de pluie, ros�ee, brouillard, neige, et
. A l'ex
eption de l'eau inter
ept�eepar le feuillage et r�e�evapor�ee, les pr�e
ipitations arrivent au sol. On peut grossi�erement d�e�nir lesol 
omme la zone super�
ielle de la lithosph�ere qui subit l'in
uen
e des organismes vivants, no-tamment des plantes. En e�et, une des prin
ipales di��eren
es entre le sol et la zone d'alt�erationsous-ja
ente est la forte proportion de 
ompos�es organiques. Au niveau du sol, l'eau peut soits'in�ltrer soit ruisseler. L'eau qui ruisselle rejoint les 
ours d'eau si elle ne s'in�ltre pas le long
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Fig. 1.8 { S
h�ematisation des di��erents pro
essus hydrologiques �a la surfa
e des 
ontinents.
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ours. L'in�ltration augmente le sto
k d'eau du sol, qui alimente de nombreux 
uxhydriques :{ l'�evaporation du sol nu, et la transpiration des v�eg�etaux,{ des drainages vers les zones satur�ees (nappes aquif�eres ou rivi�eres) : nous d�esignons i
i pardrainage tout 
ux d'eau liquide dans le sol ou la zone d'alt�eration sous-ja
ente, dont la
omposante verti
ale est dirig�ee vers le bas. La r�esultante de 
es 
ux sur l'ensemble du solet de la zone d'alt�eration alimente les nappes aquif�eres.Outre les 
ux repr�esent�es sur la �gure 1.8, il existe �egalement des 
ux d'eau liquide entre rivi�ereset aquif�eres, ainsi que des 
ux as
endants, ou remont�ees 
apillaires, entre les aquif�eres et la zonenon satur�ee (zone d'alt�eration et sol). En�n, les surfa
es d'eau libre �a la surfa
e des 
ontinents(
ours d'eau, la
s, mares, 
aques) 
ontribuent �a l'�evaporation totale.1.3.2 Repr�esentation dans les MCG1.3.2.1 Equation bilanDu stri
t point de vue d'un mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere, les pro
essushydrologiques ayant lieu �a la surfa
e des 
ontinents n'ont d'autre int�erêt que de d�eterminerles 
onditions aux limites d'humidit�e pour l'atmosph�ere, 
'est-�a-dire les 
ux �evaporatifs. Unpremier probl�eme qui se pose aux mod�elisateurs est la repr�esentation des pro
essus asso
i�es auxaquif�eres, dont la distribution g�eographique est mal 
onnue. Etant donn�e le temps de r�esiden
eimportant de l'eau dans 
e 
ompartiment (estim�e �a 1400 ans en moyenne, tableau 1.1), il n'estpas repr�esent�e dans les MCG, de même que la zone d'alt�eration et les 
ours d'eau.Finalement, les seuls pro
essus hydrologiques de surfa
e 
onsid�er�es dans les MCG sont lespro
essus asso
i�es au sol et �a la v�eg�etation. L'�evolution de la quantit�e d'eau sto
k�ee dans le soltraduit la 
onservation de 
ette quantit�e :�W�t = P � Iloss �Esol � Tr �R�D +M � F (1.12)ave
 Iloss = P � Tf = �I�t +Ei (1.13)Les symboles de 
es �equations bilans sont d�e�nis 
omme suit :{ W : la quantit�e d'eau sto
k�ee dans le sol,{ P : les pr�e
ipitations totales,{ Iloss : perte par inter
eption,{ Esol : l'�evaporation du sol,{ Tr : la transpiration des v�eg�etaux,{ R : le ruissellement, �a la surfa
e du sol,{ D : les sorties d'eau par drainage,
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ipitation solide sous forme de neige,{ Tf : \throughfall", pr�e
ipitation non inter
ept�ee par la v�eg�etation,{ I : quantit�e d'eau sto
k�ee par la 
anop�ee,{ Ei : �evaporation de l'eau sto
k�ee par la 
anop�ee,Nous n'�evoquerons pas i
i les pro
essus li�es �a la neige. Le le
teur int�eress�e peut se r�ef�erer �a NajmChalita (1992), Douville et al. (1995a et b), Loth et al. (1993) et Verseghy (1991), qui proposentdes param�etrisations physiques de 
es pro
essus, et �a Cohen et Rind (1991) et Namias (1985)qui montrent l'in
uen
e de la neige sur le 
limat.Les pro
essus hydrologiques du sol, qui 
onstituent le sujet de 
ette th�ese, ne seront pasd�e
rits i
i, mais dans le 
hapitre 2 pour le drainage, et dans le 
hapitre 3 pour le ruissellement.En�n, un mod�ele des transferts hydrologiques dans les 
ours d'eau et les aquif�eres sera pr�esent�edans le 
hapitre 6.1.3.2.2 EvaporationStri
to sensu, l'�evaporation d�esigne le 
hangement de phase de l'eau liquide en eau vapeur,
'est-�a-dire la vaporisation de l'eau. En m�et�eorologie, il est usuel de d�esigner par �evaporationle 
ux de masse d'eau r�esultant de la vaporisation de l'eau �a la surfa
e de la Terre. Le 
ux de
haleur latente d�esigne le 
ux d'�energie asso
i�e �a 
e 
hangement de phase :�L = LE (1.14)o�u �L est le 
ux de 
haleur latente, E est l'�evaporation et L est la 
haleur latente de vaporisationde l'eau (L ' 2.45 103 J/g �a temp�erature ambiante).Le voisinage de la surfa
e terrestre provoque une diminution progressive, par fri
tion, dela vitesse du vent. Cette a
tion s'exer
e sur une hauteur variable selon la vitesse du vent, lanature de la surfa
e et la stabilit�e de la masse d'air, et 
ette hauteur d�e�nit la 
ou
he limite desurfa
e. Dans 
ette 
ou
he, dont la hauteur est 
omprise entre 50 et 100 m, l'air est anim�e demouvements turbulents, asso
i�es �a une di�usion turbulente beau
oup plus eÆ
a
e que la di�usionmol�e
ulaire. La repr�esentation de l'�evaporation dans les mod�eles de 
ir
ulation g�en�erale est bas�eesur l'hypoth�ese de 
onservation des 
ux turbulents �a travers 
ette 
ou
he limite de surfa
e. On
onsid�ere ainsi que le 
ux de vapeur d'eau �a quelques m�etres du sol (au niveau de r�ef�eren
e)repr�esente le 
ux de vapeur d'eau au sommet de la 
ou
he limite de surfa
e (Peixoto and Oort,1992). Selon la loi de Fi
k d�e
rivant la di�usion, l'�evaporation est proportionnelle au gradientd'humidit�e entre la surfa
e et le niveau de r�ef�eren
e. C'est le 
oeÆ
ient de proportionnalit�e quirend 
ompte de la turbulen
e. Le 
oeÆ
ient de di�usion turbulente est donn�e par le produit dumodule du vent j ~v j, de la densit�e de l'air �, et d'un 
oeÆ
ient de frottement CD, qui d�ependde la rugosit�e de la surfa
e, de la stabilit�e de l'air, et de l'altitude du niveau de r�ef�eren
e.Ainsi, l'�evaporation d'une surfa
e d'eau libre (in
luant l'eau inter
ept�ee par le 
ouvertv�eg�etal) est donn�ee par El = �CD j ~v j (qsat(Ts)� qair) (1.15)
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e d'eau libre, et o�u qair est l'humidit�e sp�e
i�que au niveaude r�ef�eren
e.Si la surfa
e �evaporante n'est pas 
onstitu�ee d'eau libre (sol nu ou 
ouvert v�eg�etal), leprobl�eme est de d�eterminer l'humidit�e sp�e
i�que de la surfa
e. Ce probl�eme est g�en�eralementr�esolu en 
onsid�erant que l'eau liquide n'est pas �a la surfa
e, mais dans le sol pour l'�evaporationdu sol nu, et dans les feuilles pour la transpiration. On admet alors que l'eau s'�evapore dansle sol ou la feuille, et que le 
ux r�esultant de vapeur d'eau est frein�e par des r�esistan
es, enanalogie ave
 la loi d'Ohm. Dans 
e 
adre, on identi�e le 
oeÆ
ient de di�usion turbulente �aune 
ondu
tan
e, 
'est-�a-dire �a l'inverse d'une r�esistan
e, dite a�erodynamique :ra = 1CD j ~v j (1.16)et l'on 
onsid�ere que les di��erents 
ux �evaporatifs sont limit�es par les di��erentes r�esistan
esmises en s�erie. Alors Esol = � qsat(Ts)� qairra + rsol (1.17)o�u Ts est la temp�erature de la surfa
e et rsol est la r�esistan
e exer
�ee par le sol, qui d�epend del'humidit�e du sol (Kondo et al., 1990). La transpiration d'un 
ouvert d�epend de la r�esistan
eexer
�ee par l'ensemble des stomates des feuilles de 
e 
ouvert, que l'on int�egre dans une r�esistan
ede 
ouvert r
 : Tr = � qsat(Ts)� qairra + r
 (1.18)La r�esistan
e d'un stomate d�epend du d�e�
it de l'air en vapeur d'eau Æq = qsat(Tair) � qair,du rayonnement utile pour la photosynth�ese (PAR), de la temp�erature et de l'humidit�e dusol (Jarvis, 1976), et la r�esistan
e du 
ouvert r
 d�epend de plus de l'indi
e de surfa
e foliaire(LAI). Il existe de tr�es nombreuses formulations di��erentes de rsol et r
 (Shao et al., 1994).La 
ou
he limite turbulente est �egalement le si�ege du 
ux turbulent de 
haleur sensible H,qui est engendr�e par la di��eren
e de temp�erature entre le sol et l'atmosph�ere :H = �CD j ~v j (Ts � Tair) (1.19)o�u Ts est la temp�erature de la surfa
e et Tair la temp�erature de l'air au niveau de r�ef�eren
e.Le 
ux de 
haleur sensible H et le 
ux de 
haleur latente LE sont 
oupl�es par l'interm�ediairedu rayonnement net Rn, qui est la di��eren
e entre le rayonnement solaire net �a la surfa
e etle rayonnement infrarouge net �a la surfa
e. A long terme, les variations de temp�erature de lasurfa
e et des 
ou
hes profondes du sol sont n�egligeables, si bien queRn = LE +H (1.20)
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Fig. 1.9 { Variations du 
oeÆ
ient d'aridit�e � du mod�ele de Manabe (1969) en fon
tion del'humidit�e du sol.1.3.2.3 Tr�es 
ourt historique des param�etrisations hydrologiques de surfa
e dansles MCGDe tr�es nombreux mod�eles sont utilis�es dans les MCG pour repr�esenter l'hydrologie desurfa
e. Le plus an
ien, et le plus simple, est 
elui de Manabe (1969). Ce mod�ele 
onsid�ere quele sol est un r�eservoir de 1 m de profondeur, dont la 
apa
it�e maximale Wmax vaut 150 kg.m�2,
orrespondant �a une hauteur maximale de 150 mm dans le r�eservoir. Ce mod�ele ne distingue pasles 
omposantes de l'�evaporation li�ees au sol et �a la v�eg�etation. L'�evaporation est donn�ee parE = �CD j ~v j �(qsat(Ts)� qair) (1.21)Suivant Budyko (1956), Manabe fait d�ependre l'�evaporation de l'humidit�e du solW , selon la fon
-tion � repr�esent�ee en �gure 1.9. Si le sol est suÆsamment humide (W � 0:75Wmax), l'�evaporationest �equivalente �a 
elle d'une surfa
e d'eau libre. Alors �=1, et l'on dit que la surfa
e �evaporeau taux potentiel. Si W < 0:75Wmax, l'�evaporation est proportionnelle �a l'humidit�e du sol. Lafon
tion � repr�esente don
 un stress hydrique, et on d�esigne souvent � par le terme 
oeÆ
ientd'aridit�e.En�n, l'�evolution de l'humidit�e est d�e
rite par une �equation bilan tr�es simple :�W�t = P �E �R+M � F (1.22)o�u le 
ux d'eau sous forme de ruissellement, R, vaut, pendant le pas de temps �t :R = max(P �E +M � F � Wmax �W�t ; 0) (1.23)Cette d�e�nition du ruissellement 
orrespond au d�ebordement du r�eservoir, 
omme le ferait unseau aliment�e par la sour
e P �E. Cette analogie a valu au mod�ele de Manabe son �etiquette de\bu
ket model".Le mod�ele de Manabe fut le premier �a fermer le 
y
le de l'eau �a la surfa
e des 
ontinents,et sa simpli
it�e a promu son appli
ation dans un grand nombre de MCG (Arakawa, 1972; S
hle-singer and Gates, 1980; Hansen et al., 1983). Ce mod�ele pr�esente 
ependant deux in
onv�enients
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onduit au d�eveloppement de mod�eles plus 
omplexes. Le premier in
onv�enientdu mod�ele de Manabe est qu'il ne peut pas reproduire la variabilit�e temporelle �a 
ourt termede l'�evaporation, du fait de la profondeur importante de son r�eservoir de sol (Di
kinson andHenderson-Sellers, 1988; Mahfouf et al., 1996). Ce
i a entrâ�n�e le d�eveloppement de mod�eles desol �a plusieurs 
ou
hes, 
orrespondant 
ha
une �a un r�eservoir de profondeur inf�erieure �a 
elledu r�eservoir unique de Manabe (Deardor�, 1977; Di
kinson, 1984; Abramopoulos et al., 1988).Le se
ond in
onv�enient du mod�ele de Manabe est qu'il ne rend pas expli
itement 
ompte de lav�eg�etation. Sont ainsi n�eglig�es les e�ets de 
ertaines variables atmosph�eriques sur la r�esistan
estomatique (
omme la temp�erature et l'humidit�e de l'air, le rayonnement solaire in
ident sur lav�eg�etation, et
.), ainsi que l'inter
eption des pr�e
ipitations par le 
ouvert v�eg�etal, dont l'impor-tan
e est majeure (S
ott et al., 1995). Parall�element �a l'augmentation du nombre de 
ou
hesdans le sol, les mod�eles r�e
ents in
luent don
, une repr�esentation expli
ite de la v�eg�etation, laplus 
omplexe �etant donn�ee par le \Simple Biosphere Model" (SiB) de Sellers et al. (1986). Deplus amples informations sur les nombreux mod�eles hydrologiques de surfa
e sont disponiblesdans les revues de Laval (1988) et Garratt (1993), ou dans Shao et al. (1994).1.3.3 Le mod�ele SECHIBALe mod�ele SECHIBA (Du
oudr�e, 1989; Du
oudr�e et al., 1993) est utilis�e dans le MCGdu Laboratoire de M�et�eorologie Dynamique pour repr�esenter les pro
essus hydrologiques ayantlieu �a la surfa
e des 
ontinents. Ce paragraphe est 
onsa
r�e �a la des
ription de la version deSECHIBA qui a servi de base aux �etudes de 
ette th�ese.1.3.3.1 Les 
ux �evaporatifsSECHIBA distingue di��erents types de surfa
e au sein d'une même maille du MCG : lesol nu, et sept types de v�eg�etation, dont l'indi
e de surfa
e foliaire et les 
ara
t�eristiques vis-�a-vis des r�esistan
es �a l'�evaporation di��erent. Les 
ux �evaporatifs sont 
al
ul�es ind�ependammentpour 
haque type de surfa
e pr�esent sur une maille. La moyenne de 
es 
ux, pond�er�ee par lafra
tion de maille asso
i�ee �a 
haque type de surfa
e, 
onstitue l'�evaporation totale transmise�a l'atmosph�ere au sommet de la 
ou
he limite turbulente. La transpiration et l'�evaporation del'eau inter
ept�ee par un type donn�e de v�eg�etation, et l'�evaporation du sol nu, sont donn�es par :Tr = � �1� IImax� Us qsat(Ts)� qairra + r
 + rst (1.24)Ei = � IImax qsat(Ts)� qairra + rst (1.25)Esol = �Us qsat(Ts)� qairra + rsol (1.26)La temp�erature de surfa
e Ts est identique pour tous les types de surfa
e, et r�esulte du bilan ther-mique �a la surfa
e de la maille. De nouveaux termes apparaissent par rapport aux �equations 1.17et 1.18 :{ Imax est la 
apa
it�e d'inter
eption (en mm) de l'eau par le feuillage du type de v�eg�etation
onsid�er�e. Il est donn�e par Imax = 0:1LAI. I est la quantit�e d'eau e�e
tivement inter
ept�ee
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anop�ee, et le rapport I=Imax repr�esente la surfa
e du 
ouvert v�eg�etal re
ouverted'eau libre, alors que son 
ompl�ementaire repr�esente la surfa
e des feuilles s�e
hes quitranspirent.{ rst est la r�esistan
e ar
hite
turale (ou de stru
ture), introduite par Perrier (1975), pourrepr�esenter la r�esistan
e exer
�ee sur le 
ux de vapeur d'eau �a l'int�erieur de la 
anop�ee,entre la surfa
e des feuilles et le sommet du 
ouvert. La r�esistan
e ar
hite
turale rend�egalement 
ompte de la limitation de la transpiration due �a l'extin
tion du rayonnementutile pour la photosynth�ese, entre le sommet et la base du 
ouvert (Du
oudr�e, 1989).{ Us est un 
oeÆ
ient d'aridit�e, qui d�e�nit la for
e de r�etention de l'eau dans le sol. Il estreli�e au potentiel hydrique du sol (se
tion 2.2.1), et don
 �a l'humidit�e du sol (se
tion 1.3.4).La r�esistan
e du sol rsol d�epend 
omme Us de l'humidit�e du sol. Ces relations seront examin�eesdans le paragraphe suivant. La r�esistan
e de surfa
e du 
ouvert est donn�ee par :r
 = 1LAI Sn + s0Sn a+ � Æqk0 (1.27)Le premier quotient dans l'expression de r
 repr�esente l'augmentation de la quantit�e transpir�eeave
 l'augmentation de la surfa
e transpirante. Le deuxi�eme quotient repr�esente l'in
uen
e durayonnement solaire net Sn sur l'ouverture des stomates. En e�et, le rayonnement solaire exer
eun 
ontrôle positif sur la photosynth�ese, et le 
ux de CO2 dans les 
ellules photosynth�etiquesest modul�e par le diam�etre des pores stomatiques. Le troisi�eme quotient, qui relie r
 au d�e�
itde l'air en vapeur d'eau, permet de repr�esenter la fermeture des stomates en atmosph�ere tr�ess�e
he. En�n, la r�esistan
e stomatique ne d�epend pas dans SECHIBA de l'humidit�e du sol, 
ar
ette d�ependan
e de la transpiration est prise en 
ompte par le 
oeÆ
ient d'aridit�e Us.Les param�etres s0, a, � et k0 d�ependent du type de 
ouvert v�eg�etal, de même que lar�esistan
e ar
hite
turale rst. Les valeurs de 
es param�etres sont donn�es par Pol
her et Laval(1994). Les variations saisonni�eres du LAI sont d�e�nies dans l'appendi
e A.1.3.4 L'hydrologie du solDans le mod�ele SECHIBA, la profondeur du sol, assimil�ee �a une profondeur ra
inaire,vaut 1 m�etre. Le sol est repr�esent�e par un r�eservoir d'eau �a deux 
ou
hes, dont la 
apa
it�e desto
kage Wmax 
orrespond �a une hauteur d'eau de 150 mm. Cette valeur sera dis
ut�ee dans lesse
tions 2.1 et 2.3.Le mod�ele de sol �a deux 
ou
hes est bas�e sur les id�ees d�evelopp�ees par Choisnel (1974,1995).L'originalit�e de 
e mod�ele tient au fait que les transferts hydriques entre les deux 
ou
hes desol ne sont pas repr�esent�ees de mani�ere expli
ite par des 
oeÆ
ients de di�usion, 
omme dansle mod�ele de Deardor� (1977) par exemple. Ces transferts r�esultent de mani�ere impli
ite del'algorithme de remplissage du sol (�gure 1.10).Cet algorithme repose sur le fait que la partie super�
ielle du sol est la plus r�ea
tive dupoint de vue des transferts hydriques. Il en d�e
oule que l'�evaporation du sol nu et la transpirationd�ependent de l'humidit�e de la 
ou
he super�
ielle. On pose :Us = exp �
 hshsup! (1.28)
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P-E<0 P-E>0 P-E<0

Evaporation Précipitation Evaporation

Fig. 1.10 { S
h�ematisation du prin
ipe du mod�ele de sol de Choisnel. Pour les notations, voirle texte. rsol = rt hs (1.29)Dans 
es deux relations2, hs d�esigne la hauteur de sol se
 dans la 
ou
he super�
ielle, dont lahauteur est hsup. Le param�etre 
 vaut 0.8, et rt, qui repr�esente la r�esistan
e exer
�ee par 1 m�etre desol se
 �a l'en
ontre de l'�evaporation du sol nu, vaut 33000 s.m�2. Cette valeur implique que mêmeune hauteur de sol se
 de 1 
m exer
e une r�esistan
e 
ons�equente. Dans 
es 
onditions en e�et,rsol vaut 330 s.m�1, qui est du même ordre de grandeur que les estimations par Rutter (1975)de la r�esistan
e stomatique des plantes herba
�ees (entre 100 et 300 s.m�1) et des forêts (entre350 et 850 s.m�1). Par ailleurs, si hs=0, le sol nu �evapore au taux potentiel, et la transpirationn'est plus limit�ee par au
un stress hydrique.Dans SECHIBA, l'�evaporation d�epend des 
onditions hydriques du pas de temps pr�e
�edent,et 
'est la di��eren
e P � E, o�u E est l'�evaporation totale, qui alimente le r�eservoir sol (nousn�egligeons i
i les variations de P � E li�ees �a la neige). La 
ou
he super�
ielle est 
r�e�ee quandP � E >0 apr�es une p�eriode s�e
he, o�u P � E <0 (�gure 1.10). Tant que P � E reste positif,la 
ou
he super�
ielle s'approfondit, 
e qui 
orrespond �a la progression par di�usion d'un frontd'hume
tation. Pendant l'approfondissement de la 
ou
he super�
ielle, 
elle-
i reste satur�ee, sibien que hs=0, et que l'�evaporation depuis le sol (
'est-�a-dire l'�evapotranspiration), n'est paslimit�ee par stress hydrique. L'�evaporation (P �E <0) est aliment�ee par l'humidit�e de la 
ou
hesuper�
ielle quand elle existe, et peut entrâ�ner sa disparition.La 
ou
he super�
ielle permet de reproduire les variations �a 
ourt terme de l'�evaporationde mani�ere plus r�ealiste que dans le mod�ele de Manabe. L'�evaporation a notamment lieu autaux potentiel quand il il vient de pleuvoir apr�es une p�eriode s�e
he, 
e qui 
onstitue le 
om-portement r�ealiste dans une telle situation. Cependant, du moment que la 
ou
he super�
iellen'est plus satur�ee, elle se 
omporte 
omme le r�eservoir de Manabe. En parti
ulier, si la 
ou
hesuper�
ielle est �a la fois �epaisse et tr�es ass�e
h�ee, même un fort orage ne pourra saturer 
ette
ou
he, et l'�evaporation du sol nu sera limit�ee en fon
tion de l'�epaisseur de sol se
. A�n derenfor
er le 
ara
t�ere dynamique de la 
ou
he super�
ielle vis-�a-vis de l'�evaporation, notam-ment de l'�evaporation du sol nu, la profondeur maximale de 
ette 
ou
he a �et�e limit�ee �a 10 
m.2Les relations 1.28 et 1.29 sont en fait des simpli�
ations des relations in
luses dans le mod�ele SECHIBA, maiselles sont repr�esentatives du 
omportement g�en�eral de rsol et Us.
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ou
he super�
ielle atteint 
ette limite, et que la 
ou
he est sa-tur�ee, toute in�ltration suppl�ementaire apport�ee par P �E >0 alimente dire
tement la 
ou
heprofonde (Du
harne, 1993).Quand le sol est int�egralement satur�e, les deux 
ou
hes sont r�eunies, et tout apport d'eauP �E >0 �a la surfa
e ruisselle. Le ruissellement est don
 d�e�ni dans SECHIBA 
omme dans lemod�ele de Manabe parR = max(P � (Esol + Tr + Iloss) +M � F � Wmax �W�t ; 0) (1.30)Le ruissellement est don
 nul tant que le sol n'est pas satur�e, alors qu'il est 
onstitu�e de latotalit�e de l'eau disponible �a la surfa
e quand le sol est satur�e et l'in�ltration par 
ons�equentimpossible. Ce ruissellement, d�e�ni par le d�ebordement du sol quand 
elui-
i est satur�e, serad�esign�e par ruissellement de type \tout ou rien" dans la suite de 
ette th�ese.
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Chapitre 2Sensibilit�e du MCG �a la r�epartitionverti
ale de l'eau dans le sol2.1 Introdu
tionLa 
ir
ulation et le sto
kage de l'eau dans le sol d�ependent pour beau
oup de sa porosit�e. Ilimporte de distinguer di��erents types de porosit�e, qui sont asso
i�es �a des pro
essus hydrologiquesdi��erents :{ la porosit�e totale est d�e�nie 
omme le volume de sol qui n'est pas o

up�e par la phasesolide. Elle d�etermine la 
apa
it�e du sol �a saturation, quand l'eau o

upe l'int�egralit�e desvides du sol. Le sol est 
ependant rarement satur�e 
ar l'eau 
ontenue dans ses pores lesplus grossiers (diam�etre sup�erieur �a 10 �m) est rapidement ressuy�ee apr�es les pluies, 
'est-�a-dire �eva
u�ee verti
alement sous la seule a
tion de la gravit�e. On parle alors de drainagegravitationnel. Il est usuel de 
onsid�erer qu'un sol satur�e par la pluie est 
ompl�etementressuy�e au bout de deux �a trois jours, en absen
e de nappe (Du
haufour, 1991).{ au terme du ressuyage, seuls les pores dont le diam�etre est inf�erieur �a 10 �m sont en
oreremplis d'eau. La quantit�e d'eau 
orrespondante est appel�ee 
apa
it�e au 
hamp.{ les pores tr�es �ns (diam�etre inf�erieur �a 0.2 �m) sont normalement o

up�es par de l'eau quiest li�ee �a la phase solide par des liaisons �ele
trostatiques. Cette eau, dite eau li�ee, ne peutêtre retir�ee du sol ni par �evaporation aux temp�eratures normales, ni par transpiration. Par
ons�equent, s'il ne reste d'eau que dans les pores tr�es �ns du sol, les v�eg�etaux ne disposentplus d'au
une sour
e d'eau pour la transpiration et 
�etrissent : on parle alors de point de
�etrissement.Finalement, le maximum de l'eau utilisable �a long terme (au del�a de trois jours) pour soutenirl'�evapotranspiration est d�etermin�e par le volume des pores dont le diam�etre est 
ompris entre0.2 et 10 �m. Cette quantit�e maximale, nomm�ee 
apa
it�e utile, est don
 la di��eren
e entre la
apa
it�e au 
hamp et le point de 
�etrissement.Dans le mod�ele hydrologique SECHIBA, la 
apa
it�e du sol, ou quantit�e d'eau maximaleque peut 
ontenir le sol avant de d�eborder, est regard�ee 
omme une 
apa
it�e utile. Ce
i se justi�e
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ale de l'eau dans le sol
ar :{ l'eau li�ee n'intervient pas dans les bilans hydriques,{ l'eau en ex
�es dans le sol par rapport �a la 
apa
it�e au 
hamp a un temps de r�esiden
e tr�esfaible dans le sol, par rapport aux �e
helles de temps 
limatiques.Cette approximation implique n�eanmoins un 
ommentaire vis-�a-vis de la signi�
ation physiquedu ruissellement dans SECHIBA. En e�et, 
elui-
i 
onstitue le seul moyen, hormis l'�evapotranspiration,pour �eva
uer de l'eau hors du sol. Il est dit de type \tout ou rien", 
ar il n'y a pas de ruissellementtant que le sol n'est pas satur�e, alors qu'�a saturation, toute l'eau disponible �a la surfa
e ruisselle(se
tion 1.3.3). Puisque la 
apa
it�e du sol est en fait une 
apa
it�e utile, la saturation du pointde vue de SECHIBA ne 
orrespond pas �a une saturation r�eelle, mais �a la saturation des poresde diam�etre inf�erieur �a 10 �m, d�e�nissant la 
apa
it�e au 
hamp. De 
e fait une part importantedu ruissellement \tout ou rien" peut être 
onsid�er�ee 
omme du drainage gravitationnel.Du point de vue de l'atmosph�ere, la variable 
lef de l'hydrologie de surfa
e est l'�evaporationtotale, soit la somme de l'�evaporation de l'eau inter
ept�ee par le feuillage, de l'�evaporation dusol nu, de la transpiration et de la sublimation de la gla
e et de la neige. En e�et, l'�evaporationtotale alimente l'atmosph�ere en vapeur d'eau, et elle est au 
oeur des bilans radiatifs de la surfa
eet de l'atmosph�ere (se
tion 1.2.1). Dans 
e 
ontexte atmosph�erique, le rôle de l'hydrologie dusol est de d�e�nir le sto
k d'eau dans le sol qui permet d'alimenter l'�evapotranspiration tout aulong de l'ann�ee (Delworth and Manabe, 1988; Milly and Dunne, 1994). De mani�ere g�en�erale,l'eau est a

umul�ee dans le sol pendant les p�eriodes o�u les sour
es d'eau (pluie et neige fondue)sont sup�erieures �a l'�evaporation (saison humide), et 
e sto
k est progressivement utilis�e quandl'�evaporation devient sup�erieure �a la pr�e
ipitation (saison s�e
he).Dans 
e 
hapitre, nous allons �etudier l'in
uen
e sur le 
limat simul�e par le MCG duLMD de deux �el�ements de l'hydrologie du sol. Ces deux �el�ements ont en 
ommun de ne pasd�ependre dire
tement de la v�eg�etation, et d'agir sur la r�epartition verti
ale de l'eau dans le sol.Dans un premier temps, nous allons �etudier la sensibilit�e du MCG �a l'introdu
tion d'un terme dedrainage. Ce drainage, qui d�epend uniquement de l'humidit�e du sol, permet l'�e
oulement verti
alde l'eau hors du sol. Dans un deuxi�eme temps, nous �etudierons la sensibilit�e du MCG �a la valeurde la 
apa
it�e en eau du sol. Cette grandeur, qui limite le sto
k en eau, est 
onsid�er�ee parMilly et Dunne (1994) 
omme un d�eterminant majeur de la r�eponse hydrologique des surfa
es
ontinentales.2.2 Sensibilit�e du MCG �a l'in
lusion d'un terme de drainage2.2.1 Un peu de th�eorie...Historiquement, la premi�ere loi d'�e
oulement de l'eau, dans le milieu poreux 
onstitu�e parle sol, fut �etablie par Dar
y (1856), dans le 
as d'un sol satur�e et isotrope :q = �Ksat � �z (2.1)
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Fig. 2.1 { Variations de la 
ondu
tivit�e hydraulique K en fon
tion de l'humidit�e volumiquerelative du sol (�=�sat). D'apr�es Rawls et al. (1992).o�u q est la quantit�e d'eau �e
oul�ee par unit�e de surfa
e et de temps,  est le potentiel hydrique, zd�esigne la 
ote, et o�u Ksat est la perm�eabilit�e du sol ou 
ondu
tivit�e hydraulique, �a saturation.Ces grandeurs ont la dimension d'une hauteur par unit�e de temps pour q et Ksat, et 
elle d'unehauteur pour  et z. Que le sol soit satur�e ou non, le potentiel hydrique  est la somme de deuxpotentiels1, qui varient ave
 z :{ le potentiel gravitaire  g = z, qui induit dire
tement un mouvement d'eau vers le bas (
asdu drainage gravitationnel),{ le potentiel matri
iel  m, qui traduit la r�etention de l'eau par 
apillarit�e au sein desparti
ules de sol, dans les pores dont le diam�etre est 
ompris entre 0.2 et 10 �m. Il fautexer
er une pression sur le sol pour faire bouger 
ette eau, si bien que  m = p =�eaug, o�u pd�esigne la pression, g l'a

�el�eration de 
hamp de gravit�e, et �eau la densit�e de l'eau. Plusle sol est se
, plus le sol a une aÆnit�e forte ave
 l'eau, et plus grande est don
 la pressionqu'il faut exer
er pour faire bouger de l'eau. Le potentiel matri
iel  m est don
 reli�e �al'humidit�e volumique du sol �, et l'on peut �e
rire  m(�).Le potentiel gravitaire  g ne joue en fait un rôle important que lorsque le sol est satur�e (Du-
haufour, 1991), 
ar le gradient de  g devient vite n�egligeable par rapport au gradient de  mquand le sol s'ass�e
he. Par 
ons�equent, si le 
ontenu en eau du sol est inf�erieur �a la 
apa
it�e au
hamp, on peut 
onsid�erer que seul le potentiel matri
iel  m agit sur l'�e
oulement d'eau dans lesol. Quand le sol n'est pas satur�e, la 
ondu
tivit�e hydraulique K d�epend de �, 
omme l'illustrela �gure 2.1 : quelle que soit la texture du sol, plus 
elui-
i est se
, et moins il est perm�eable �a1Une troisi�eme 
omposante du potentiel hydrique est le potentiel osmotique, qui n'est important que dans lessols salins. Il est don
 i
i n�eglig�e.
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ale de l'eau dans le soll'eau. Finalement, quand l'humidit�e volumique � est inf�erieure �a 
elle d�etermin�ee par la 
apa
it�eau 
hamp, et que le sol est isotrope, on peut exprimer la loi du mouvement verti
al de l'eau par :q = �K(�)� m(�)�z (2.2)Cette �equation 2.2 pourrait être utilis�ee dans SECHIBA pour d�e
rire les mouvementsverti
aux d'eau dans le sol qui ne sont pas assimilables au drainage gravitationnel. Cependant,l'appli
ation d'une telle �equation di��erentielle est pour l'heure impossible 
ar les variationsverti
ale de l'humidit�e ne sont pas r�esolues de mani�ere suÆsamment �ne. En e�et, seules deux
ou
hes de sol ave
 des humidit�es di��erentes sont permises dans SECHIBA, pour une profondeurde sol d'un m�etre. C'est pourquoi une param�etrisation 
on
eptuelle est n�e
essaire pour d�e
rirel'�e
oulement verti
al non gravitationnel de l'eau dans le sol, qui d�e�nira d�esormais le drainage.2.2.2 La param�etrisation du drainageLa param�etrisation du drainage d�e
rite i
i est une adaptation, pour le sol �a deux 
ou
hesde SECHIBA (se
tion 1.3.4), de la param�etrisation du drainage d�e
rite par D�umenil et Todini(1992) pour un sol �a une 
ou
he, et �egalement utilis�ee par Rowntree et Lean (1994).Pour 
ha
une des deux 
ou
hes du sol, le drainage est d�e�ni 
omme un 
ux des
endantd'eau �a travers la base de la 
ou
he. Le drainage issu de la 
ou
he profonde produit un �e
oulementd'eau hors de la maille, et le drainage issu de la 
ou
he super�
ielle alimente la 
ou
he profonde.Le drainage ob�eit aux mêmes �equations dans les deux 
ou
hes, mais les param�etres de 
es�equations sont di��erents selon la 
ou
he 
onsid�er�ee. Le drainage Di depuis la 
ou
he i d�ependde mani�ere non lin�eaire du 
ontenu en eau Wi de 
ette 
ou
he :Di = Dmini WiWmaxi si Wi < W limi (2.3)Di = Dmini WiWmaxi + (Dmaxi �Dmini ) Wi � W limiWmaxi � W limi !di si Wi �W limi (2.4)Dans 
es �equations,{ Wi est en mm, ou kg.m�2,{ Wmaxi est le 
ontenu en eau maximum de la 
ou
he i (�egalement en mm ou kg.m�2). Ilest d�e�ni par Wmaxi = hiWmax, o�u hi est la hauteur de la 
ou
he (m), et o�u Wmax est le
ontenu en eau maximum du sol en kg.m�2,{ Di est en mm par unit�e de temps,{ W limi , le 
ontenu en eau limite qui di��eren
ie les deux r�egimes de drainage, ainsi que Dmini ,Dmaxi et di, sont les param�etres, dont la valeur dans 
ha
une des deux 
ou
hes est donn�eedans le tableau 2.1.La paire d'�equations 2.3 et 2.4 d�e�nit pour 
haque 
ou
he un bilanma
ros
opique des �e
oulementsmi
ros
opiques ayant lieu au sein de la 
ou
he, et qui pourraient être r�egis par l'�equation 2.2 si ladis
r�etisation verti
ale de l'humidit�e du sol �etaient suÆsamment �ne. La non lin�earit�e de Di par
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lusion d'un terme de drainage 35Tab. 2.1 { Valeur des param�etres du drainage dans 
ha
une des deux 
ou
hes du sol de SE-CHIBA. W limi =Wmaxi Dmini Dmaxi di(mm.h�1) (mm.h�1)Cou
he super�
ielle 0.75 0.002 0.2 1.5Cou
he profonde 0.75 0.0005 0.05 1.5

Fig. 2.2 { In
uen
e du param�etre di sur le drainage, en fon
tion de l'humidit�e relative du sol. Lesautres param�etres du drainage sont �egaux �a 
eux d�e�nis pour la 
ou
he profonde (tableau 2.1).rapport �a l'humidit�e Wi de 
haque 
ou
he re
�ete la non lin�earit�e de l'�e
oulement mi
ros
opiqueq en fon
tion de �.Les valeurs de Dmini et Dmaxi pour la 
ou
he profonde sont �egales �a 
elles utilis�ees parD�umenil et Todini (1992) pour leur sol �a une 
ou
he. Ces param�etres sont quatre fois plusgrands pour la 
ou
he super�
ielle (Du
harne, 1993), a�n d'avoir un drainage plus fort entreles deux 
ou
hes qu'�a la base du sol, et d'a

entuer le rôle de la 
ou
he super�
ielle vis-�a-visde la dynamique �a 
ourt terme de l'�evapotranspiration (se
tion 1.3.4). Dans les deux 
ou
hes,Dmaxi est 
ent fois plus grand que Dmini . Ce rapport entre les deux 
oeÆ
ients, qui r�egissent laperm�eabilit�e du sol en 
onditions humide et s�e
he, est dans la gamme des rapports observ�es pourtous les types de sol entre les 
ondu
tivit�es hydrauliques �a forte et faible humidit�e volumiquerelative (�gure 2.1). Comme le montre la �gure 2.2, un tel rapport 100 entre Dmaxi et Dmainiimplique une forte augmentation du drainage d�es que le 
ontenu en eau du sol d�epasse W limi ,qui vaut 75 % en humidit�e relative. La �gure 2.2 illustre �egalement le rôle de la puissan
e di del'�equation 2.4 : plus di est pro
he de 1, plus le drainage au dessus du seuil est �elev�e. Cependant,dans l'intervalle [1; 2:2℄ retenu par Todini (Rowntree and Lean, 1994) pour di, et pour les valeursdes autres param�etres donn�ees par le tableau 2.1, l'in
uen
e de di est faible par rapport �a 
ellede Dmaxi .
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ale de l'eau dans le sol2.2.3 Des
ription des exp�erien
es num�eriquesDeux simulations sont e�e
tu�ees ave
 le 
y
le 6 du MCG du LMD, qui est pr�esent�e dansl'appendi
e A. Dans 
es deux simulations, les pro
essus de surfa
e sont d�e
rits par le mod�eleSECHIBA (se
tion 1.3.3). L'hydrologie du sol est trait�ee de mani�ere identique dans toutes lesmailles 
ontinentales : la profondeur du sol est 1 m, la 
apa
it�e utile de la maille est de 150 kg.m�2(sauf dans les d�eserts, o�u elle vaut 30 kg.m�2). Le ruissellement est de type \tout ou rien". Lesdeux simulations 
ouvrent dix ans, les temp�eratures de surfa
e de la mer �etant pres
rites selonles observation de Reynolds (1988) pendant la p�eriode 1979-1988. La seule di��eren
e entre lesdeux simulations 
on
erne le drainage :{ dans la simulation MIN, il n'y a pas de drainage, si bien que l'�e
oulement total estint�egralement 
onstitu�e du ruissellement \tout ou rien",{ en plus du ruissellement \tout ou rien", la simulation DRN in
lut un terme de drainagedepuis 
ha
une des 
ou
hes du sol, selon la param�etrisation d�e
rite dans le paragraphepr�e
�edent. Dans la suite de l'�etude, et sauf pr�e
ision du 
ontraire, nous n'appelleronsdrainage que le drainage depuis la 
ou
he profonde, qui seul parti
ipe �a l'�e
oulement d'eauhors du sol de la maille.Les deux simulations ayant le même �etat initial, leurs di��eren
es ne peuvent avoir que deux
auses : la premi�ere est la param�etrisation du drainage, et la se
onde est la variabilit�e despro
essus atmosph�eriques, due �a leur non-lin�earit�e (Lorenz, 1996).Du fait de la faible r�esolution temporelle, et surtout spatiale des MCG, et des approxi-mations et hypoth�eses simpli�
atri
es qui en d�e
oulent, les valeurs instantan�ees simul�ees parles MCG, ainsi que leurs moyennes �a 
ourt terme, n'ont de valeur que statistique, au sein del'�e
hantillon de 
es valeurs sur l'ensemble de la simulation. Ce
i explique la n�e
essit�e de fairedes simulations longues. Le 
limat, tant observ�e que simul�e, poss�ede 
ependant des propri�et�esqui fa
ilitent l'�etude statistique des r�esultats des MCG :{ il est stationnaire �a l'�e
helle d�e
ennale. Ainsi, l'Organisation M�et�eorologique Mondialed�e�nit le 
limat �a partir de la moyenne du temps sur 30 ans,{ il pr�esente une p�eriodi
it�e annuelle marqu�ee,{ il existe une forte auto
orr�elation temporelle en 
haque point �a l'�e
helle du mois, voire dela saison (trois mois).La variabilit�e des MCG peut don
 être r�eduite si l'on travaille en moyenne annuelle, saisonni�ereou mensuelle (moyenne de tous les mois de janvier par exemple), et elle sera d'autant plus r�eduiteque 
es moyennes seront e�e
tu�ees sur un plus grand nombre d'ann�ees. Il est admis que pour lesMCG atmosph�eriques, une �etude sur une dizaine d'ann�ees permet une r�edu
tion de la variabilit�esuÆsante pour 
omparer deux simulations (Gates, 1992). Il existe 
ependant des r�egions de tr�esforte variabilit�e (notamment la ZCIT et les zones de mousson) o�u les moyennes sur dix ans sontassorties d'un �e
art-type �elev�e, si bien que la 
omparaison des moyennes de deux simulationsn�e
essite des pr�e
autions statistiques.
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lusion d'un terme de drainage 37Tab. 2.2 { R�esum�e des di��eren
es entre MIN et DRN : moyennes annuelles sur les 
ontinents.Une di��eren
e statistiquement signi�
ative au risque �=0.05 (respe
tivement �=0.1) est in-diqu�ee par � (respe
tivement par y). MIN DRN DRN-MINDrainage (mm/an) 0 99 99�Ruissellement (mm/an) 480 403 -77�E
oulement total (mm/an) 480 502 22yHumidit�e du sol (mm) 62 57 -5�Evaporation (mm/an) 566 527 -39�Pr�e
ipitation (mm/an) 1047 1029 -18Convergen
e d'humidit�e (mm/an) 481 502 21yTemp�erature de surfa
e (C) 14.0 14.3 0.3�Flux de 
haleur sensible (W.m�2) 56.4 59.0 2.6�Finalement, si la param�etrisation du drainage entrâ�ne une di��eren
e entre les deux simu-lations, alors l'�etat d'�equilibre du 
limat sera di��erent entre les deux simulations, au moins pour
ertaines variables. A�n de 
omparer les deux simulations une fois qu'elles sont �a l'�equilibre, lapremi�ere ann�ee de 
haque simulation, in
uen
�ee par l'�etat initial des simulations qui est iden-tique dans DRN et MIN, est �elimin�ee de l'analyse. Il est v�eri��e que les neuf derni�eres ann�eesdes simulations sont bien �a l'�equilibre. Ce
i apparâ�t notamment dans l'�egalit�e quasi parfaitedes moyennes sur les neuf derni�eres ann�ees, de la 
onvergen
e d'humidit�e (sour
e d'eau pourle sol) et de l'�e
oulement total (sortie d'eau du sol), dans les deux simulations MIN et DRN(tableau 2.2).2.2.4 Etude des bilans annuelsLe tableau 2.2 montre l'existen
e de drainage dans DRN : la param�etrisation du drai-nage produit presque 100 mm/an de drainage en moyenne annuelle sur les 
ontinents. Ce
ientrâ�ne une diminution signi�
ative de l'humidit�e du sol moyenne, si bien que le ruissellementet l'�evaporation sont signi�
ativement plus faibles dans DRN que dans MIN. L'augmentationdu drainage �etant sup�erieure �a la diminution du ruissellement, l'�e
oulement total est plus fortdans DRN que dans MIN, 
e qui 
ontribue �a maintenir une humidit�e du sol plus faible dansDRN. La stationnarit�e du 
limat, et don
 du sol, �a l'�e
helle d�e
ennale, explique que la simila-rit�e entre l'augmentation de 
onvergen
e d'humidit�e et d'�e
oulement total entre MIN et DRN.L'augmentation de la 
onvergen
e est li�ee au fait que la diminution de l'�evaporation (signi�
a-tive) est sup�erieure �a 
elle de la pr�e
ipitation (qui n'est d'ailleurs pas signi�
ative en moyenneannuelle sur l'ensemble des 
ontinents). La diminution signi�
ative de l'�evaporation moyennesur les 
ontinents in
ue �egalement sur le bilan �energ�etique des 
ontinents, 
omme le montrentles augmentations signi�
atives, dans DRN par rapport �a MIN, de la temp�erature de surfa
e et
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ale de l'eau dans le soldu 
ux de 
haleur sensible.La �gure 2.3 
ompare les bilans hydriques annuels des deux simulations MIN et DRN, ausein des bassins versants de vingt des plus grands 
euves mondiaux. Dans l'appendi
e B, la listede 
es bassins versants et de leur abr�eviation est donn�ee par le tableau B.1, et leur lo
alisationdans la grille du MCG est pr�esent�ee dans la �gure B.1. Ces bassins versants sont int�eressants �aplusieurs titres :{ ils sont suÆsamment grands pour qu'on puisse admettre qu'ils ne sont pas domin�es par le
omportement d'une seule maille tr�es variable (le plus petit des bassins �etudi�es est 
eluidu Danube (Da), qui 
ouvre six mailles de MCG),{ ils 
onstituent un �e
hantillon repr�esentatif des nombreux r�egimes hydrologiques du globe,{ ils 
onstituent des entit�es hydrologiques ind�ependantes, 
ara
t�eris�ees par le d�ebit du 
euveprin
ipal �a l'embou
hure. Ces d�ebits sont mesur�es, et peuvent servir �a la validation du 
y
lehydrologique simul�e.Dans la �gure 2.3, les bassins versants sont rang�es dans l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�emoyennes 
roissantes dans DRN.La premi�ere 
onstatation est la 
r�eation de drainage par la param�etrisation du drainagedans les vingt bassins versants �etudi�es. Dans le bassin de l'Indus (In) 
ependant, qui est uner�egion semi-aride dans le MCG, le drainage dans DRN est tr�es faible : il vaut 1.95 mm/an enmoyenne, mais est presque int�egralement produit en une ann�ee.La moyenne annuelle du drainage est fortement 
orr�el�ee �a l'humidit�e du sol moyenne, 
e quis'explique par le fait que le drainage (�a partir de la 
ou
he profonde) ne d�epend fon
tionnellementque d'une seule variable, l'humidit�e de la 
ou
he profonde (�equations 2.3 et 2.4), qui est tr�espro
he en moyenne annuelle de l'humidit�e totale du sol. A titre d'exemple, la �gure 2.4 pr�esenteles 
y
les annuels de l'humidit�e du sol et du drainage simul�es par DRN dans les bassins versantsdu Zaire et du Gange. Outre la forte 
orr�elation temporelle entre le drainage et l'humidit�e du sol,
ette �gure illustre aussi, dans le 
as du Gange, la non-lin�earit�e du drainage : il y a du drainagede juin �a o
tobre, alors que de novembre �a mai, il est tr�es faible, en d�epit d'une humidit�e du solpositive. Ce
i sugg�ere que de novembre �a mai, l'humidit�e de la 
ou
he profonde est dans toutesles mailles du bassin inf�erieure au seuil dis
riminant les deux vitesses de drainage (�gure 2.2),alors que de juin �a o
tobre, 
ertaines au moins des mailles du bassin ont une humidit�e de la
ou
he profonde sup�erieure au seuil.La �gure 2.3 montre que la 
r�eation de drainage dans DRN s'a

ompagne dans tous lesbassins versants d'une diminution du ruissellement, de l'humidit�e du sol et don
 de l'�evaporation.En revan
he, l'�e
oulement total n'augmente pas dans tous les bassins versants. L'�e
oulementtotal moyen est en fait tr�es fortement 
orr�el�e dans 
haque simulation �a la 
onvergen
e d'humidit�emoyenne, 
e qui r�esulte de l'�equilibre �a long terme du 
limat et du 
y
le hydrologique. Lesbassins versants o�u l'�e
oulement total et la 
onvergen
e d'humidit�e moyens diminuent sont touslo
alis�es dans les tropiques (sauf le Saint-Laurent Sl). Il s'agit des bassins de l'Amazone (Az),de l'Or�enoque (Or), du Niger (Ni), du Zaire (Co) et du Yang Tze Kiang (Ya). En e�et, dansles tropiques, la 
onvergen
e d'humidit�e est fortement li�ee �a la 
onve
tion et �a la 
ir
ulationg�en�erale, si bien qu'elle est un �el�ement fondamental des bilans hydriques lo
aux. Ce
i apparâ�t en
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Fig. 2.3 { Bilans hydriques annuels dans les bassins de vingt grands 
euves (abr�eviations d�e�niesdans le tableau B.1).
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Fig. 2.4 { Simulation DRN : 
y
les annuels moyens, dans les bassins versants du Zaire et duGange, de l'humidit�e du sol (W en mm) et du drainage (D en mm/j).parti
ulier dans la 
orr�elation entre les variations de pr�e
ipitation et les variations de 
onvergen
ed'humidit�e moyennes dans les tropiques : en g�en�eral, la pr�e
ipitation diminue faiblement entreMIN et DRN (
e qui explique la diminution globale observ�ee dans le tableau 2.2), mais dansquatre bassins versants, la pr�e
ipitation augmente 
lairement entre MIN et DRN (bassins dela Murray (Mu), du Paran�a (Pa), du Gange (Ga) et du Zamb�eze (Za)). Ce sont les bassinstropi
aux o�u la 
onvergen
e d'humidit�e augmente de MIN �a DRN.2.2.5 Convergen
e d'humidit�eDe nombreuses �etudes, notamment les �etudes de d�eforestation, ont montr�e que les 
han-gements de 
ux de surfa
e (qui in
luent l'�evaporation) peuvent 
hanger la 
ir
ulation g�en�eraleet la 
onvergen
e d'humidit�e, ave
 une forte sensibilit�e dans la bande tropi
ale. Le but de 
eparagraphe est d'�etudier plus en d�etails 
omment la bran
he atmosph�erique du 
y
le hydrolo-gique est a�e
t�e par les 
hangements induits �a la surfa
e par la param�etrisation du drainage.Une attention parti
uli�ere sera port�ee �a la 
onvergen
e d'humidit�e, qui 1) est sur les 
ontinentsen �equilibre �a long terme ave
 l'�e
oulement total, et 2) est dans les tropiques fortement li�ee �a la
onve
tion de grande �e
helle et �a la 
ir
ulation g�en�erale (
ir
ulation de Hadley-Walker).2.2.5.1 JanvierLa �gure 2.5 pr�esente les moyennes zonales de l'�evaporation, de l'humidit�e du sol, de lapr�e
ipitation et de la 
onvergen
e d'humidit�e, en janvier au dessus des 
ontinents. Les moyennes
orrespondant aux latitudes au sud de 400S sont �elimin�ees 
ar au
une d'elles n'in
lut plus detrois valeurs 
ontinentales, et n'est don
 repr�esentative. L'Antar
tique 
onstitue une ex
eption�a 
ette r�egle, mais l'hydrologie 
ontinentale n'y est pas a
tive, �a 
ause du gel permanent.Pendant l'hiver, le rayonnement solaire est faible, et il 
onstitue le prin
ipal fa
teur li-mitant pour l'�evaporation. Ce
i explique pourquoi la param�etrisation du drainage ne 
hangepas signi�
ativement l'�evaporation dans l'h�emisph�ere nord en janvier, alors qu'elle y induit unediminution importante de l'humidit�e du sol. Il n'y pas non plus de 
hangement signi�
atif de
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Fig. 2.5 { Janvier : moyennes zonales sur les 
ontinents, dans MIN et DRN, de l'�evaporation(mm/j), de l'humidit�e du sol (mm), de la pr�e
ipitation et de la 
onvergen
e d'humidit�e (mm/j).
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ale de l'eau dans le solla pr�e
ipitation ni de la 
onvergen
e d'humidit�e, 
ar l'�evaporation ne 
hange pas lo
alement,et que les 
hangements a�e
tant l'h�emisph�ere sud y sont tr�es bien isol�es par la 
ir
ulation deHadley-Walker.Dans l'h�emisph�ere sud, l'�evaporation diminue largement ave
 la param�etrisation du drai-nage. En e�et, le rayonnement solaire est fort, si bien que le prin
ipal fa
teur limitant del'�evaporation est l'humidit�e du sol. Celle-
i est r�eduite par le drainage, même si 
et e�et estmasqu�e, en moyenne entre -150S et -300S, du fait de l'augmentation de 
onvergen
e d'humidit�e.Cette augmentation est maximale dans la zone de 
onvergen
e d'humidit�e maximale (100S �a250S), o�u elle s'a

ompagne d'une augmentation (plus faible) de la pr�e
ipitation.Les 
artes de la �gure 2.6 montrent que la diminution d'�evaporation observ�ee en moyennezonale a�e
te l'essentiel des surfa
es 
ontinentales des tropiques sud. Au 
ontraire, l'augmenta-tion de 
onvergen
e d'humidit�e en moyenne �a 
es latitudes n'est pas repr�esentative des variationsr�egionales de la 
onvergen
e d'humidit�e, qui sont autant positives que n�egatives. N�eanmoins, lesplus fortes de 
es variations sont positives (pour la di��eren
e DRN-MIN), 
e qui explique le 
om-portement moyen. Elles sont prin
ipalement lo
alis�ees au Br�esil et en Tanzanie, dans les r�egions
entr�ees autour de 450W, 200S et de 350E, 150S respe
tivement. Comme le montre la �gure 2.7,
es r�egions sont en janvier au 
oeur de la ZCIT, o�u l'intense 
onve
tion explique les fortes pluieset la forte 
onvergen
e d'humidit�e. Dans les deux r�egions, la r�edu
tion de l'�evaporation entreMIN et DRN est beau
oup plus faible que l'augmentation de la 
onvergen
e d'humidit�e et de lapr�e
ipitation, 
e qui indique que le 
hangement majeur vis-�a-vis du 
y
le hydrologique est 
eluide la 
onvergen
e d'humidit�e et non pas 
elui de l'�evaporation. L'augmentation de la 
onver-gen
e d'humidit�e dans la ZCIT est asso
i�ee �a une diminution de 
onvergen
e dans les r�egionsvoisines moyennement 
onvergentes, voire au renfor
ement d'une divergen
e d'humidit�e (visiblesur la �gure 2.7 au nord-ouest de la ZCIT br�esilienne).Toutes 
es observations sugg�erent que l'introdu
tion du drainage entrâ�ne en janvier uneintensi�
ation des 
ellules de Hadley sur les 
ontinents, et les m�e
anismes pr�esent�es par Pol
her(1995) en donnent une expli
ation 
oh�erente. Cette �etude montre que dans les tropiques, ladiminution d'�evaporation 
aus�ee par la d�eforestation est 
apable d'induire une augmentation dela pr�e
ipitation. Cette augmentation, 
entr�ee sur la ZCIT, est li�ee �a une augmentation du 
uxde 
haleur sensible, qui en diminuant la stabilit�e de l'atmosph�ere, augmente la fr�equen
e des�ev�enements fortement 
onve
tifs. Cependant, Pol
her (1994) insiste sur le fait que des moyennesr�egionales et/ou temporelles ne peuvent rendre le même r�esultat que sa m�ethode, qui est bas�eesur une analyse jour �a jour et point par point du bilan �energ�etique dans les r�egions tropi
ales�etudi�ees.Dans notre �etude, la diminution d'�evaporation est en moyenne asso
i�ee �a une augmenta-tion de 
ux de 
haleur sensible dans la bande tropi
ale sud. Dans la ZCIT 
ependant, le 
ux de
haleur sensible ne varie pas. Le rayonnement net y diminue en revan
he, de 10 �a 20 W.m�2.Nous sugg�erons que 
ette diminution du rayonnement net est asso
i�ee dans le temps �a une aug-mentation de la 
onve
tion et des nuages asso
i�es, et qu'elle masque, en moyenne, l'augmentationdu 
ux de 
haleur sensible �a l'origine de l'intensi�
ation de la 
onve
tion.
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Fig. 2.6 { Janvier, di��eren
es (DRN - MIN) : a �evaporation �E (mm/j) ; isolignes �a -0.6, -0.3,0, 0.3, 0.6 , b pr�e
ipitation �P et 
 
onvergen
e d'humidit�e �(P � E) (mm/j) ; isolignes �a -2,-1, -0.5, 0.5, 1, 2.
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Fig. 2.8 { Juillet : voir �gure 2.5.
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Fig. 2.9 { Juillet, simulation MIN : a 
onvergen
e d'humidit�e en mm/j ; isolignes �a 0, 4, 8, 12,et b vitesse horizontale du vent �a 850 mb en m.s�1.2.2.5.2 JuilletLa �gure 2.8 montre qu'en juillet, l'introdu
tion du drainage r�eduit l'�evaporation �a toutesles latitudes. En e�et, le rayonnement solaire est important dans l'h�emisph�ere nord 
ommedans la zone tropi
ale, 
'est-�a-dire sur la grande majorit�e des 
ontinents, o�u la diminution del'humidit�e du sol par le drainage entrâ�ne don
 une augmentation du stress hydrique vis-�a-visde l'�evaporation. Au nord de 450N, la pr�e
ipitation diminue de 0.2 �a 0.3 mm/j. En revan
he,la 
onvergen
e d'humidit�e ne 
hange pas notablement, 
e qui sugg�ere que la diminution de lapr�e
ipitation est asso
i�ee �a la diminution lo
ale de l'�evaporation. Ce
i s'explique par le re
y-
lage de l'�evaporation en pr�e
ipitation, qui est une importante sour
e de pr�e
ipitation dans leszones intra-
ontinentales des extra-tropiques en �et�e (Brubaker et al., 1993). Ce re
y
lage estnotamment permis par les as
endan
es 
onve
tives qui se d�eveloppent en �et�e sous l'e�et dur�e
hau�ement de la surfa
e, et qui entrâ�nent la 
ondensation lo
ale de la vapeur d'eau produitepar �evaporation.L'in
uen
e de la param�etrisation du drainage sur la zone tropi
ale est di��erente en juilletde 
elle observ�ee en janvier : la diminution de l'�evaporation n'y est pas asso
i�ee �a une augmen-tation de la 
onvergen
e d'humidit�e et de la pr�e
ipitation au niveau de la ZCIT. Au 
ontraire,
elles-
i diminuent fortement dans les latitudes de 
onvergen
e d'humidit�e maximale (10 �a 200N),et elles augmentent au nord (20 �a 250N). Ces variations fortes de la 
onvergen
e d'humidit�e et de
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ale de l'eau dans le solla pr�e
ipitation sont prin
ipalement lo
alis�ees dans la r�egion de la mousson d'Asie du Sud-Est.La �gure 2.9 pr�esente 
omme r�ef�eren
e les 
artes en juillet dans la simulation MIN de la
onvergen
e d'humidit�e et de la vitesse horizontale du vent �a 850 mb. La 
onvergen
e d'humidit�eest tr�es �elev�ee dans l'Himalaya (en partie pour raisons topographiques), ainsi que dans une bandeallant de l'Inde �a l'Asie du Sud-Est, et 
omprise en latitude entre 10 et 200N. Cette bande deforte 
onvergen
e d'humidit�e (a

ompagn�ee d'une forte pr�e
ipitation) est dire
tement asso
i�ee�a la 
ir
ulation mousson, 
ara
t�eris�ee sur la �gure 2.9 par un tr�es fort vent d'ouest entre 10 et200N.La �gure 2.10a montre que la r�edu
tion de 
onvergen
e d'humidit�e identi��ee en moyennezonale entre 10 et 200N est exa
tement lo
alis�ee dans la bande de forte 
onvergen
e d'humidit�eli�ee �a la 
ir
ulation de mousson. Cette r�edu
tion entre MIN et DRN est forte (sup�erieure �a4mm/j), et elle est asso
i�ee �a une r�edu
tion similaire de la pr�e
ipitation (�gure 2.10
). La �-gure 2.10b montre quant �a elle que la 
ir
ulation de mousson est notablement ralentie (d'environ20 %) au sud de 160N. Elle est au 
ontraire intensi��ee au nord de 160N, en parti
ulier au dessusde la Birmanie (autour de 230N, 1000E), o�u la 
onvergen
e d'humidit�e et la pr�e
ipitation aug-mentent entre MIN et DRN. Sa
hant que, 
omme dans toute la bande tropi
ale, la pr�e
ipitationest dans la zone de mousson fortement li�ee aux instabilit�es 
onve
tives, qui sont elles même li�ees�a la 
onvergen
e de masse et d'humidit�e, les observations 
i-dessus indiquent que les 
hange-ments de 
onvergen
e d'humidit�e et de pr�e
ipitation entre MIN et DRN sont 
aus�es par unemodi�
ation de la 
ir
ulation de mousson.La �gure 2.10d montre les variations d'�evaporation entre MIN et DRN. Par endroits 
ommeau niveau de l'Himalaya, vers 350N, elle diminue sans être asso
i�ee �a des variations signi�
ativesdes autres grandeurs : 
e
i sugg�ere un e�et dire
t du drainage sur l'�evaporation. Au sud de 300N,les variations d'�evaporation sont bien 
orr�el�ees ave
 d'une part les variations de pr�e
ipitation(qui est la prin
ipale sour
e d'eau pour l'�evaporation), et d'autre part ave
 les variations de lavitesse du vent horizontal en surfa
e (dont le module intervient 
omme un terme multipli
atifdans la formulation de l'�evaporation). Ce
i sugg�ere que dans la r�egion a�e
t�ee par le 
hangementde 
ir
ulation, 
'est 
et e�et indire
t de la param�etrisation du drainage qui domine les variationsde l'�evaporation. Par ailleurs, �etant donn�e :{ la faiblesse dans la r�egion des variations de l'�evaporation par rapport aux variations de la
onvergen
e d'humidit�e et de la pr�e
ipitation,{ le fait qu'une diminution d'�evaporation a 
omme e�et dire
t une augmentation de la 
onver-gen
e d'humidit�e,il semble que le 
hangement entre MIN et DRN de la mousson d'�et�e en Asie du Sud-Est nesoit pas tant li�e aux variations des 
ux de surfa
e induites lo
alement par la param�etrisation dudrainage, mais plutôt �a des perturbations de la 
ir
ulation g�en�erale (de Hadley-Walker) dans lestropiques.2.2.6 Con
lusionCette �etude montre que l'in
lusion du drainage dans SECHIBA selon la param�etrisationd�e
rite dans le paragraphe 2.2.2 r�eduit globalement l'humidit�e du sol, et par 
ons�equent l'�evaporation
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Fig. 2.10 { Juillet, di��eren
es (DRN - MIN) : a 
onvergen
e d'humidit�e ; isolignes �a -4, -2, -1,1, 2, 4, b vitesse horizontale du vent ~V �a 850 mb en m.s�1, 
 pr�e
ipitation en mm/j ; isolignes�a -4, -2, -1, 1, 2, 4,et d �evaporation en mm/j ; isolignes �a -0.6, -0.3, 0, 0.3, 0.6
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Fig. 2.11 { Moyenne zonale annuelle de la di��eren
e de 
onvergen
e d'humidit�e entre MIN etDRN (mm/j), sur les 
ontinents et sur les o
�eans.
ontinentale.Sur les 
ontinents des extra-tropiques, 
e
i r�esulte en une diminution de la pr�e
ipitationen �et�e par le biais du re
y
lage. Au 
ontraire, la 
onvergen
e d'humidit�e, et par 
ons�equentl'�e
oulement total, ont tendan
e �a augmenter.Sur la fra
tion 
ontinentale des tropiques, la param�etrisation du drainage, et la r�edu
tiond'�evaporation qui lui est asso
i�ee, ont des e�ets variables sur le 
y
le hydrologique. En parti
ulier,la 
onvergen
e d'humidit�e peut aussi bien être augment�ee que diminu�ee, selon les saisons et lesr�egions.En moyenne annuelle 
ependant, la 
onvergen
e d'humidit�e augmente sur les 
ontinents,prin
ipalement dans les tropiques, 
omme le montre la �gure 2.11. Cette augmentation est�equilibr�ee par une diminution de la 
onvergen
e d'humidit�e sur les o
�eans tropi
aux, qui esten fait une augmentation de la divergen
e d'humidit�e qui les 
ara
t�erise. L'e�et majeur dela param�etrisation du drainage dans les tropiques est don
 un renfor
ement de la 
ir
ulationde Hadley-Walker, qui permet de transporter de l'humidit�e atmosph�erique des o
�eans vers les
ontinents, o�u 
ette derni�ere est r�eduite �a 
ause de la r�edu
tion d'�evaporation. Ce
i rejoint lesr�esultats de Shukla et Mintz (1982) et de Milly et Dunne (1994). Parall�element au renfor
ementde la 
ir
ulation de Hadley-Walker, la param�etrisation du drainage o

asionne un d�epla
ementde la 
ir
ulation de mousson vers le Nord. Cette meilleure p�en�etration plus profonde de lamousson dans le sub-
ontinent indien est en a

ord ave
 les r�esultats d'exp�erien
es modi�antl'�evaporation 
ontinentale (Laval et al., 1996; Milly and Dunne, 1994; Stamm et al., 1994).



2.3. Sensibilit�e du MCG �a la 
apa
it�e utile du sol 492.3 Sensibilit�e du MCG �a la 
apa
it�e utile du sol2.3.1 Pr�esentation des 
apa
it�es utiles �etudi�eesComme 
ela a �et�e expliqu�e dans le paragraphe 2.1, la 
apa
it�e en eau du sol est dansSECHIBA une 
apa
it�e utile. Celle-
i d�epend de plusieurs fa
teurs, dont les prin
ipaux sont :{ la texture, qui est bas�ee sur la granulom�etrie des parti
ules de sol,{ la stru
ture, qui d�esigne le mode d'assemblage des parti
ules du sol (stru
ture en agr�egatsou stru
ture parti
ulaire),{ la profondeur du sol.Dans SECHIBA, la profondeur du sol est assimil�ee �a la profondeur ra
inaire, et vaut un m�etresur l'ensemble des 
ontinents. La stru
ture d'un sol n'est pas dire
tement mesurable 
ar 
'estune propri�et�e qualitative du sol. Elle d�epend entre autres de la min�eralogie et de la nature dela fra
tion humique, mais il n'existe pas �a ma 
onnaissan
e de donn�ees globales �ables de 
esfa
teurs. La plupart des auteurs qui ont 
her
h�e �a extrapoler des valeurs de 
apa
it�e utile sesont don
 bas�es les propri�et�es texturales des sols. On distingue, hormis les �el�ement tr�es grossiers(graviers et 
ailloux), trois 
lasses granulom�etriques ou texturales :{ les sables d�esignent les parti
ules dont le diam�etre est 
ompris entre 2 mm et 50 �m,{ les limons, 
elles dont le diam�etre est 
ompris entre 50 et 2 �m,{ les argiles, 
elles dont le diam�etre est inf�erieur �a 2 �m. 2La texture est d�e�nie �a partir de la proportion dans le sol des trois 
lasses granulom�etriques, etelle est souvent repr�esent�ee sous forme d'un \triangle des textures", dont un exemple est donn�epar la �gure 2.12. La �gure 2.13 montre quant �a elle 
omment la texture in
uen
e la 
apa
it�eutile d'un sol. La texture d'un sol d�epend dire
tement de la p�edogen�ese, et par 
ons�equent de lanature des ro
hes sous-ja
entes, du 
limat, de la topographie et de la v�eg�etation. Tous 
es fa
teurspr�esentent une forte variabilit�e spatiale �a toutes �e
helles, si bien que la texture et la 
apa
it�eutile sont elles aussi tr�es variables spatialement. Il est en parti
ulier diÆ
ile de d�eterminer unevaleur de 
apa
it�e utile repr�esentative d'une maille de MCG, ainsi que la distribution globaled'une telle grandeur.Dans la version originale de SECHIBA (Du
oudr�e et al., 1993), la 
apa
it�e utile Wmaxvaut 150 mm sur l'ensemble des surfa
es 
ontinentales. Cette simpli�
ation a plusieurs motifs :le mod�ele de surfa
e que SECHIBA a rempla
�e avait lui aussi une 
apa
it�e utile 
onstante de150 mm sur l'ensemble des 
ontinents, et faire la même hypoth�ese dans SECHIBA permettait demieux isoler la r�eponse des param�etrisations originales de SECHIBA ; de plus, il n'existait quetr�es peu de donn�ees globales de la 
apa
it�e utile �a l'�epoque. A ma 
onnaissan
e, seules Wilsonet Henderson-Sellers (1985) proposaient un jeu global de textures en vue d'une utilisation dans2Les expressions \sables", \limons" et \argiles" pour nommer les 
lasses granulom�etriques des parti
ules dusol ne doivent pas être 
onfondues ave
 les mêmes expressions utilis�ees en min�eralogie. Par exemple, la 
lassegranulom�etrique des argiles 
ontient souvent d'autres min�eraux que les argiles min�eralogiques, et la 
lasse granu-lom�etrique des limons peut 
ontenir des sables min�eralogiques �ns, ainsi que de grosses argiles min�eralogiques.
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Fig. 2.12 { Triangle des textures, d'apr�es Du
haufour (1991) : 1. Sable, 2. Sable limoneux, 3.Sable argileux, 4. Limon l�eger sableux, 5. Limon moyen sableux, 6. Limon sablo-argileux, 7.Limon argilo-sableux, 8. Limon l�eger, 9. Limon moyen, 10. Limon argileux, 11. Argile sableuse,12. Argile, 13. Argile limoneuse, 14. Argile lourde.

Fig. 2.13 { Variations de la 
apa
it�e utile (d�esign�ee par eau utile) en fon
tion de la texture dusol. Les quantit�e d'eau sont exprim�ees en pour
entage du poids total du sol. D'apr�es Du
haufour(1991).
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apa
it�e utile du sol 51les MCG, �a partir duquel il aurait �et�e possible de d�eterminer un jeu r�ealiste de 
apa
it�es utilessur les 
ontinents. La valeur de 150 mm retenue �a l'origine dans SECHIBA pour la 
apa
it�eutile d'un sol de 1 m est tr�es largement utilis�ee dans les MCG. Elle est tr�es pro
he de la valeurmoyenne des 
apa
it�es utiles de 146 kg.m�2 propos�ee par Mintz et Sera�ni (1992), et fut utilis�eed�es le premier mod�ele d'hydrologie des surfa
es 
ontinentales (Manabe, 1969). Une dis
ussionplus 
ompl�ete de la pertinen
e de 
ette valeur peut être trouv�ee dans Mintz et Sera�ni (1992).Par la suite, la 
apa
it�e en eau du sol fut lo
alement r�eduite �a 30 mm dans les zonesd�esertiques, a�n de limiter les pr�e
ipitations 
onve
tives dans les zones d�esertiques (Pol
her,
ommuni
ation personnelle). Ce
i 
onstitue une premi�ere preuve de la sensibilit�e du 
y
le hy-drologique simul�e �a la 
apa
it�e en eau du sol.Patterson (1990) propose deux jeux globaux de 
apa
it�e en eau du sol :{ une \Total-Available Water Holding Capa
ity" (ou AWHC), qui 
orrespond �a une 
apa
it�eutile, en mm pour un m�etre de sol,{ une \Total Water Holding Capa
ity" (ou TWHC), qui 
orrespond �a une 
apa
it�e au 
hamp,en mm pour un m�etre de sol.Ces jeux de donn�ees sont 
ompil�es �a partir de la 
arte des sols de la FAO/UNESCO (1971-1981) :un pro�l de sol 
ara
t�eristique est asso
i�e �a 
haque type de sol de la 
lassi�
ation FAO/UNESCO(1971-1981) ; 
haque pro�l est 
ara
t�eris�e par l'�epaisseur et la texture des di��erents horizons ;les 
apa
it�es en eau r�esultantes sont int�egr�ees sur la hauteur du pro�l, 
e qui donne une valeurde AWHC et TWHC pour 
ha
un des types de sol, et 
es valeurs sont 
ompil�ees sur le globe, �ala r�esolution 0.50x0.50, �a partir de la 
arte des sols de la FAO/UNESCO.Dans le 
adre d'une �etude de la sensibilit�e de SECHIBA �a la 
apa
it�e en eau du sol, ler�ealisme imposerait de rempla
er les valeurs originales de 
apa
it�e du sol de SECHIBA par lesvaleurs de AWHC, puisque la 
apa
it�e du sol est une 
apa
it�e utile dans SECHIBA. Cependant,la moyenne des AWHC sur les 
ontinents est 123 mm, 
e qui est tr�es pro
he de la valeur de 129mm obtenue en moyennant sur les 
ontinents les 
apa
it�es de 150 et 30 mm de SECHIBA. Lamoyenne des TWHC valant 287 mm, 
'est 
e jeu de 
apa
it�es qui a �et�e 
hoisi pour rempla
er lesvaleurs originales : les variations de 
apa
it�e sont ainsi plus fortes, et elles sont positives, 
e quidoit induire des variations positives d'�evaporation, dont il sera int�eressant de 
omparer les e�ets�a 
eux des variations n�egatives d'�evaporation induites par la param�etrisation du drainage. Le
hoix des donn�ees de TWHC s'explique en�n par le fait que la 
apa
it�e volumique de sto
kagede l'eau dans le sol d�epend de la profondeur du sol, qui est dans le MCG du LMD assimil�ee�a la profondeur ra
inaire. Les rares mesures de 
ette grandeur indiquent qu'elle est largementsup�erieure �a 1 m�etre dans les �e
osyst�emes forestiers.2.3.2 Des
ription des exp�erien
es num�eriquesDeux simulations sont e�e
tu�ees ave
 le 
y
le 5.2 du MCG du LMD, qui est pr�esent�e dansl'appendi
e A. Dans 
es deux simulations, les pro
essus de surfa
e sont d�e
rits par le mod�eleSECHIBA (se
tion 1.3.3), ave
 un ruissellement de type \tout ou rien", et la param�etrisationdu drainage pr�esent�ee en se
tion 2.2.2. La profondeur du sol vaut 1 m�etre dans les deux simu-lations. Elles 
ouvrent dix ans, les temp�eratures de surfa
e de la mer �etant pres
rites selon les
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Fig. 2.14 { Capa
it�es en eau du sol (mm) : a dans DRN5 (le gris 
lair indique des 
apa
it�es de30mm et le gris fon
�e des 
apa
it�es de 150 mm), b dans TWHC, et 
 (TWHC-DRN5), isolignes�a -150, -50, 0, 50, 150.
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Fig. 2.15 { Moyennes annuelles sur l'ensemble des 
ontinents des humidit�es du sol simul�ees dansDRN5 et TWHC.observations de Reynolds (1988) pendant la p�eriode 1979-1988. La seule di��eren
e entre les deuxsimulations 
on
erne la 
apa
it�e en eau du sol :{ dans la simulation DRN5, toutes les mailles 
ontinentales ont la même 
apa
it�e utile de150 mm, sauf dans les d�eserts o�u elle vaut 30 mm (�gure 2.14a). La simulation DRN5 esttr�es semblable �a la simulation DRN �etudi�ee dans la se
tion pr�e
�edente, puisque leur seuledi��eren
e r�esulte du 
hangement de 
y
le du MCG du LMD (
y
le 6 pour DRN et 
y
le5.2 pour DRN5). Ce 
hangement s'explique par l'�evolution de la version de r�ef�eren
e duMCG du LMD au 
ours de 
ette th�ese.{ dans la simulation TWHC, la valeur de la 
apa
it�e en eau du sol est d�etermin�ee en 
haquemaille 
ontinentale par une interpolation, �a la r�esolution 64x50 du MCG, des donn�ees deTWHC �a la r�esolution 0.50x0.50. La �gure 2.14b montre les valeurs ainsi obtenues, et la�gure 2.14
 pr�esente les di��eren
es de 
apa
it�e en eau du sol entre les simulations TWHCet DRN5 : 
es di��eren
es sont presque partout positives, et leur moyenne vaut 110 mm.A�n d'a

�el�erer la mise �a l'�equilibre de la simulation TWHC, son �etat initial a �et�e modi��epar rapport �a 
elui de DRN5 : les humidit�es des deux 
ou
hes du sol ont �et�e, en 
haque maille
ontinentale, multipli�ees par twh
(ij)drn5(ij)o�u ij d�esigne la maille, et o�u twh
(ij) et drn5(ij) d�esignent les 
apa
it�es du sol dans les si-mulations TWHC et DRN5 respe
tivement. Il suÆt ainsi d'un an �a la simulation TWHC pouratteindre son �etat d'�equilibre, 
omme le montre la �gure 2.15.Nous pr�esenterons dans 
ette �etude des moyennes annuelles �etablies sur les neuf derni�eresann�ees simul�ees. Les moyennes mensuelles pr�esent�ees sont 
ependant �etablies sur dix ans. Ene�et, il avait �et�e 
hoisi au d�ebut de 
ette th�ese de pr�eparer les moyennes mensuelles par tran
hede 
inq ans, et les �
hiers journaliers ont �et�e perdus. Au vu de la �gure 2.15, qui indique quela premi�ere ann�ee de 
haque simulation est assez pro
he des neuf suivantes, il n'a pas sembl�en�e
essaire de refaire les simulations. Sa
hant qu'une moyenne est d'autant plus signi�
ative
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ale de l'eau dans le solTab. 2.3 { R�esum�e des di��eren
es entre DRN5 et TWHC : moyennes annuelles sur les 
ontinents.Une di��eren
e statistiquement signi�
ative au risque �=0.05 est indiqu�ee par �.DRN5 TWHC TWHC-DRN5Capa
it�e en eau du sol (mm) 129 287 157.4Humidit�e du sol (mm) 59.7 101.6 41.9�Evaporation (mm/an) 472 660 188�Ruissellement (mm/an) 490 414 -76�Drainage (mm/an) 116 88 -28�E
oulement total (mm/an) 606 502 -104�Pr�e
ipitation (mm/an) 1082 1166 84�Convergen
e d'humidit�e (mm/an) 610 506 -104�Temp�erature de surfa
e (C) 17.5 15.7 -1.8�Flux de 
haleur sensible (W.m�2) 47.9 36.9 -11�Pression au niveau de la mer (hPa - 1000) 12.7 13.5 0.8�statistiquement qu'elle 
ouvre une longue p�eriode, les moyennes mensuelles sur dix ans ont �et�epr�ef�er�ees aux moyennes sur les 
inq derni�eres ann�ees.2.3.3 R�esultats2.3.3.1 Etude des bilans annuels sur les 
ontinentsLe tableau 2.3 montre que, suite �a l'augmentation de 
apa
it�e en eau du sol, l'humidit�emoyenne du sol augmente fortement et de mani�ere signi�
ative entre les simulations DRN5 etTWHC. Plus d'eau est ainsi disponible dans le sol pour l'�evaporation, si bien que 
ette derni�ereaugmente massivement. En revan
he, le ruissellement et le drainage diminuent. La diminution duruissellement est dire
tement li�ee �a l'augmentation de la 
apa
it�e du sol, qui rend la saturationplus diÆ
ile. Le ruissellement, qui est de type \tout ou rien", se produit don
 plus rarement. Ladiminution du drainage s'explique quant �a elle par le fait que l'humidit�e relative du sol, dontd�epend dire
tement le drainage (se
tion 2.2.2), diminue.Dans l'atmosph�ere au-dessus des 
ontinents, l'augmentation d'�evaporation est partag�ee demani�ere presque �egale entre une augmentation des pr�e
ipitations et une diminution de 
onver-gen
e d'humidit�e, qui �equilibre la diminution de l'�e
oulement total (ruissellement + drainage).Ce r�esultat est analogue �a 
elui de Milly et Dunne (1994) qui 
omparent deux simulations o�u la
apa
it�e du sol vaut uniform�ement 40 mm et 600 mm respe
tivement.Le bilan �energ�etique est �egalement modi��e entre DRN5 et TWHC. L'augmentation del'�evaporation se traduit en e�et par une perte a

rue d'�energie de la part de la surfa
e, sousforme d'�energie latente. En 
ons�equen
e, la surfa
e refroidit signi�
ativement, et le 
ux de
haleur sensible diminue signi�
ativement. En�n, la pression au niveau de la mer augmente
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Fig. 2.16 { Moyennes annuelles des di��eren
es (TWHC-DRN5) d'humidit�e du sol (mm) ; iso-lignes �a -150, -50, 50, 150.sur les 
ontinents, 
e qui est li�e �a la diminution de temp�erature.2.3.3.2 Distribution g�eographique des di��eren
es entre les deux simulationsLa �gure 2.16 pr�esente les di��eren
es d'humidit�e du sol entre DRN5 et TWHC. Conform�ement�a l'�etude pr�e
�edente, 
es di��eren
es sont majoritairement positives. La 
omparaison de 
ette �-gure ave
 la �gure 2.14 montre que les di��eren
es positives d'humidit�e du sol ont toutes lieu l�ao�u la di��eren
e de 
apa
it�e en eau est positive entre DRN5 et TWHC. Ces deux 
artes ne sont
ependant pas parfaitement 
orr�el�ees. Dans le bassin amazonien par exemple, des di��eren
esn�egatives d'humidit�e du sol apparaissent alors que les di��eren
es de 
apa
it�e en eau sont l�a for-tement positives. Au 
ontraire, 
ertaines des plus fortes augmentations d'humidit�e du sol ne sontpas asso
i�ees spatialement aux augmentations maximales de la 
apa
it�e en eau. Ce
i montre quela 
apa
it�e en eau n'est qu'un fa
teur parmi d'autres pour d�eterminer l'humidit�e du sol. En fait,la 
apa
it�e en eau d�etermine une potentialit�e pour l'humidit�e du sol, mais 
'est la 
onvergen
ed'humidit�e, 
'est-�a-dire l'apport d'eau �a la surfa
e, qui en d�etermine la valeur e�e
tive.Finalement, les di��eren
es d'humidit�e moyenne traduisent les di��eren
es entre les deux�etats d'�equilibre du 
y
le hydrologique, dans DRN5 et TWHC. Ces di��eren
es sont illustr�ees parla �gure 2.17, qui montre les moyennes annuelles des di��eren
es d'�evaporation, de pr�e
ipitationet de 
onvergen
e d'humidit�e entre les deux simulations. L'�evaporation augmente dans toutes leszones o�u l'humidit�e du sol augmente3, �a l'ex
eption des hautes latitudes, o�u le prin
ipal fa
teurlimitant de l'�evaporation n'est pas l'humidit�e du sol, mais le rayonnement net. Ces 
hangementsd'�evaporation sont asso
i�es aux 
hangements de la bran
he atmosph�erique du 
y
le hydrologique,3La �gure 2.17a ne montre pas de di��eren
es n�egatives d'�evaporation dans les zones o�u les di��eren
es d'humidit�edu sol le sont. Ce
i s'explique par le fait que les di��eren
es n�egatives d'humidit�e du sol sont faibles et ne peuventinduire que de faibles di��eren
es d'�evaporation, qui ne sont pas apparentes ave
 les iso
ontours utilis�es dans la�gure 2.17a.
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Fig. 2.17 { Di��eren
es (TWHC-DRN5) : moyennes annuelles a de l'�evaporation, b despr�e
ipitations et 
 de la 
onvergen
e d'humidit�e (mm/j). Isolignes �a -4, -2, -1, 1, 2, 4.
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Fig. 2.18 { Lo
alisation des six r�egions de la ZCIT 
ompar�ees dans le tableau 2.4.
'est-�a-dire aux 
hangements de pr�e
ipitation et de 
onvergen
e d'humidit�e.Dans les 
eintures pluvieuses des extra-tropiques (Europe et Etats-Unis), l'augmenta-tion d'�evaporation est asso
i�ee �a une augmentation de la pr�e
ipitation alors que la 
onvergen
ed'humidit�e ne 
hange pas. Ce
i indique que l'augmentation de 
onvergen
e est lo
alement ali-ment�ee par l'augmentation d'�evaporation, 
e qui traduit le re
y
lage lo
al de l'�evaporation enpr�e
ipitation (paragraphe 2.2.5.2). Il est 
ependant int�eressant de noter que dans 
es r�egions,les augmentations maximales des pluies ne sont pas li�ees �a des maxima de l'augmentation del'�evaporation, mais sont lo
alis�ees sur les reliefs (Ro
heuses et Appala
hes en Am�erique duNord, Alpes et Carpates en Europe). Ces reliefs sont l'empla
ement des pluies maximales dansles extra-tropiques, 
ar ils entrâ�nent des as
endan
es favorables �a la 
ondensation. La lo
alisa-tion des augmentations maximales de pr�e
ipitation sur 
es reliefs sugg�ere que l'augmentation devapeur d'eau dans l'air se traduit par une augmentation de pr�e
ipitation d'autant plus grandeque les 
onditions lo
ales sont favorables �a la 
ondensation.Dans les tropiques, la 
onvergen
e d'humidit�e diminue sur les 
ontinents et augmente surles o
�eans, entre DRN5 et TWHC. Les 
hangements de pr�e
ipitation, plus 
omplexes, sont globa-lement positifs sur les o
�eans et sur la majorit�e des 
ontinents. Sur les o
�eans, les augmentationsde pr�e
ipitation sont 
orr�el�ees aux augmentations de 
onvergen
e d'humidit�e, qui sont lo
alis�eessur la ZCIT (�gure 2.17). Sur les 
ontinents, la pr�e
ipitation augmente dans les r�egions 
ôti�eres(
ôte nord-est du Br�esil, 
ôte du Golfe de Guin�ee), et diminue dans la ZCIT, o�u la 
onvergen
ed'humidit�e diminue �egalement. La diminution de pr�e
ipitation est tr�es faible et sans doute peusigni�
ative au niveau de la 
ellule 
onve
tive afri
aine, mais est plus importante au niveau des
ellules plus a
tives, 
omme par exemple en Indon�esie.Une �etude statistique est r�ealis�ee dans les r�egions situ�ees au 
entre des 
ellules 
onve
tives
ontinentales, qui sont pr�esent�ees sur la �gure 2.18. En 
ha
une de 
es r�egions, et pour plusieursvariables 
ritiques pour la 
onve
tion tropi
ale, des tests de Student sont e�e
tu�es pour 
omparerles moyennes des deux �e
hantillons 
onstitu�es par :1. les neuf moyennes annuelles sur la r�egion dans la simulation DRN5.2. les neuf moyennes annuelles sur la r�egion dans la simulation TWHC.Les r�esultats de 
es tests sont pr�esent�es dans le tableau 2.4. Ce tableau montre d'abord quedans les six r�egions, les augmentations d'�evaporation, ainsi que les diminutions de 
onvergen
ed'humidit�e et de 
ux de 
haleur sensible sont signi�
atives. Les diminutions de pr�e
ipitation
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ale de l'eau dans le solTab. 2.4 { R�esum�e des di��eren
es de 
limat entre DRN5 et TWHC dans les six r�egions tropi
aleslo
alis�ees sur la �gure 2.18. Une di��eren
e soulign�ee indique une di��eren
e non signi�
ative aurisque �=0.05.R�egion DRN5 TWHC-DRN5P P-E �P �P-E �E �HIndon�esie (5) 15.8 13.1 -2.3 -4.0 1.6 -27.1Colombie (1) 21.4 19.3 -2.0 -3.3 1.4 -27.1Nouvelle Guin�ee (6) 23.5 21.5 -1.9 -3.4 1.6 -30.8Br�esil (2) 10.1 7.5 -0.9 -1.9 0.9 -16.1Afrique (4) 6.4 4.8 -0.5 -2.0 1.6 -26.5Afrique (3) 6.0 2.8 -0.2 -1.5 1.3 -22sont signi�
atives �egalement, sauf dans la r�egion afri
aine 3. Il existe une bonne 
orr�elationentre les variations de 
onvergen
e d'humidit�e et de pr�e
ipitation, 
e qui est li�e au fon
tion-nement des 
ellules de Hadley-Walker. Pol
her (1995) a montr�e que la 
onvergen
e d'humidit�eet la pr�e
ipitation tropi
ales �etaient sensibles au 
ux de 
haleur sensible qui a une in
uen
eimportante sur le nombre d'�ev�enements fortement 
onve
tifs. Le tableau 2.4 montre que la
onvergen
e d'humidit�e et le 
ux de 
haleur sensible diminuent dans 
ha
une des six r�egions�etudi�ees. Cependant, il ne met pas en �eviden
e de 
orr�elation entre l'amplitude des diminutionsde 
es deux grandeurs. C'est en fait ave
 les moyennes annuelles de la 
onvergen
e d'humidit�eque les di��eren
es de 
ux de 
haleur sensible sont le mieux 
orr�el�ees. Les six r�egions �etudi�eessont lo
alis�ees dans la ZCIT, o�u la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne est fortement 
orr�el�ee aunombre d'�ev�enements fortement 
onve
tifs. Une diminution donn�ee du 
ux de 
haleur sensiblea don
 un impa
t plus fort sur la 
onve
tion et la 
onvergen
e d'humidit�e des r�egions les plus
onve
tives (Indon�esie, Colombie, Nouvelle Guin�ee).Les zones 
ôti�eres des 
ontinents, o�u la pr�e
ipitation augmente entre DRN5 et TWHC,sont moins 
onve
tives que les six pr�e
�edentes. La fr�equen
e des �ev�enements fortement 
onve
tifsy est don
 plus faible, si bien que les variations du 
ux de 
haleur sensible ont une in
uen
efaible sur les pr�e
ipitations. Ce
i permet un e�et dire
t de l'augmentation de la vapeur d'eau at-mosph�erique sur les pr�e
ipitations. Le fait que les augmentations de pr�e
ipitation soient 
on�n�eesaux r�egions 
ôti�eres appelle 
ependant une analyse plus �ne. Dans les r�egions divergentes as-so
i�ees aux 
eintures subsidentes (d�eserts tropi
aux), la pr�e
ipitation n'augmente pas, �a 
ausede la subsiden
e, qui inhibe les as
endan
es 
onve
tives, et qui est renfor
�ee par l'augmentationde la pression sur les 
ontinents. En Am�erique du Sud 
ependant, il existe une r�egion non sub-sidente o�u la pr�e
ipitation n'augmente pas entre DRN5 et TWHC. Cette r�egion (la r�egion Sudsur la 
arte 2.19), qui montre une diminution de 
onvergen
e d'humidit�e en moyenne annuelle(�gure 2.17
), n'est pourtant pas asso
i�ee �a une forte 
onvergen
e d'humidit�e en moyenne an-nuelle. A�n de 
omprendre 
es 
hangements du 
y
le hydrologique, les 
y
les annuels moyens
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Fig. 2.19 { Lo
alisation des r�egions Nord et Sud, en Am�erique du Sud.

Fig. 2.20 { R�egions Nord et Sud : 
y
les annuels moyens, dans DRN5 et TWHC, despr�e
ipitations, de la 
onvergen
e d'humidit�e P-E et de l'�evaporation (mm/j). Un ast�erisqueindique que les moyennes mensuelles de DRN5 et TWHC sont signi�
ativement di��erentes aurisque � = 0:05.
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ale de l'eau dans le soldans 
ette r�egions sont 
ompar�es aux 
y
les annuels moyens dans la r�egion Nord lo
alis�ee surla 
arte 2.19. Cette r�egion 
ôti�ere voit elle, en moyenne annuelle (�gure 2.17) une augmentationdes pr�e
ipitations alors que la 
onvergen
e d'humidit�e n'y 
hange pas. Deux p�eriodes sont �adistinguer :{ en juin, la pr�e
ipitation augmente beau
oup dans le r�egion Nord 
ôti�ere, alors qu'ellene 
hange pas sensiblement dans la r�egion Sud intra-
ontinentale. L'augmentation depr�e
ipitation dans la r�egion Nord �etant asso
i�ee �a une augmentation de la 
onvergen
ed'humidit�e, 
ela sugg�ere que 
es deux augmentations sont li�ees �a la 
ir
ulation.{ en septembre, la 
onvergen
e d'humidit�e diminue dans les deux r�egions. Cette diminutionest dire
tement li�ee �a l'augmentation de l'�evaporation dans la r�egion Nord. Dans la r�egionSud au 
ontraire, la diminution de 
onvergen
e d'humidit�e a une amplitude bien sup�erieure�a l'augmentation d'�evaporation, et elle est asso
i�ee �a une diminution des pr�e
ipitations,
e qui sugg�ere que la diminution de 
onvergen
e d'humidit�e est prin
ipalement li�ee �a un
hangement de 
ir
ulation.La r�egion Nord 
ôti�ere, 
omme les autres r�egions 
ôti�eres o�u la pr�e
ipitation augmente, subitl'in
uen
e de la ZCIT o
�eanique, o�u la 
onvergen
e d'humidit�e et la pr�e
ipitation augmentent (�-gure 2.17b et 
). L'e�et des 
ellules 
onve
tives o
�eaniques sur la r�egion Sud intra-
ontinentale esten revan
he n�egligeable : tout au plus peut-elle expliquer la l�eg�ere augmentation de pr�e
ipitationen mars. La forte diminution de 
onvergen
e d'humidit�e en juillet-août-septembre, dont l'ampli-tude est beau
oup plus forte que l'augmentation d'�evaporation, montre que la r�egion Sud est,dans TWHC, asso
i�ee pendant 
ette p�eriode �a une 
ir
ulation divergente.2.3.4 R�esum�eL'augmentation de 
apa
it�e en eau du sol r�ealis�ee dans 
ette exp�erien
e entrâ�ne uneaugmentation de l'�evaporation 
ontinentale dans les r�egions o�u l'humidit�e du sol est le fa
teurlimitant de l'�evaporation. Cette augmentation de l'�evaporation entrâ�ne un refroidissement signi-�
atif des surfa
es 
ontinentales des basses 
ou
hes de l'atmosph�ere. Elle entrâ�ne �egalement des
hangements notables de la bran
he atmosph�erique du 
y
le hydrologique, qui sont r�esum�es surla �gure 2.21. L'augmentation d'�evaporation sur les 
ontinents y diminue la 
onvergen
e d'hu-midit�e, et entrâ�ne par 
ons�equent une diminution de la divergen
e d'humidit�e sur les o
�eans.Les 
hangements de pr�e
ipitation sur les 
ontinents et les o
�eans r�esultent des 
hangements de
onvergen
e d'humidit�e et d'�evaporation, mais ils d�ependent fortement des pro
essus physiquesqui 
onduisent �a la 
ondensation, 
omme le sugg�eraient d�ej�a Shukla et Mintz (1982) :{ dans les extra-tropiques, sur les 
ontinents, la pr�e
ipitation augmente prin
ipalement en�et�e, quand l'�evaporation augmente. Cette augmentation de pr�e
ipitation est li�ee �a l'exis-ten
e de pro
essus de 
ondensation �a petite �e
helle, 
omme la 
onve
tion thermique as-so
i�ee au ph�enom�ene de re
y
lage, ou �a �e
helle r�egionale 
omme les as
endan
es orogra-phiques ;{ la pr�e
ipitation augmente aussi sur les o
�eans des extra-tropiques. Cette augmentation estlo
alis�ee au 
entre des syst�emes d�epressionnaires, o�u elle est asso
i�ee �a une augmentation dela 
onvergen
e et �a une diminution de la pression entre DRN5 et TWHC. Il est probable que
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Fig. 2.21 { Moyennes zonales annuelles des di��eren
es de 
onvergen
e d'humidit�e et depr�e
ipitation (mm/j), entre DRN5 et TWHC, sur les 
ontinents, les o
�eans et l'ensemble duglobe.
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ette diminution de pression est �a l'origine de l'augmentation de la pluie, 
e qui indiqueraitune nouvelle fois que l'augmentation de la vapeur d'eau dans l'air n'est qu'une 
onditionn�e
essaire mais pas suÆsante pour l'augmentation de la pr�e
ipitation ;{ au niveau de la ZCIT, les pr�e
ipitations diminuent sur les 
ontinents, �a 
ause de la baissed'intensit�e des 
ellules de Hadley-Walker, elle-même due �a la diminution du 
ux de 
haleursensible. Sur les o
�eans, la diminution de la divergen
e d'humidit�e se traduit par uneaugmentation de la 
onvergen
e sur la ZCIT o
�eanique, qui entrâ�ne l'augmentation de lapr�e
ipitation ;{ au niveau des zones subsidentes des tropiques (autour de 20 �a 300 de latitude), o�u la subsi-den
e inhibe tr�es fortement les pr�e
ipitations, les 
hangements de 
onvergen
e d'humidit�ene sont pas transmis �a la pr�e
ipitation, ni sur les o
�eans, ni sur les 
ontinents ;{ en�n, dans les zones tropi
ales 
ontinentales 
omprises entre les zones subsidentes et laZCIT, les pr�e
ipitations augmentent, mais seulement dans les r�egions 
ôti�eres qui subissentl'e�et de la ZCIT o
�eanique.
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Chapitre 3Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�esous-maille du ruissellement3.1 Introdu
tionLe probl�eme pos�e dans 
e 
hapitre est 
elui de l'�e
helle spatiale 
ara
t�eristique des pro
es-sus hydrologiques, et de son rapport ave
 l'�e
helle des pro
essus qui peuvent être simul�es dans unMCG. Dans le MCG du LMD, les variables hydrologiques sont homog�enes sur l'ensemble d'unemaille, dont la surfa
e moyenne est 400x400 km2 �a la r�esolution 64x50 utilis�ee pour 
ette th�ese.Dans la r�ealit�e, la pluie est variable �a une �e
helle beau
oup plus �ne. Dans les tropiques, lessyst�emes 
onve
tifs induisent des pluies tr�es intenses et tr�es lo
alis�ees (quelques km2 �a quelquesdizaines de km2). Dans les 
eintures humides des extra-tropiques, les pr�e
ipitations sont do-min�ees par les pro
essus de 
ondensation �a grande �e
helle, li�es aux syst�emes d�epressionnaires,mais l�a en
ore, la pluie n'est pas homog�ene �a grande �e
helle 
ar elle est asso
i�ee spatialementau passage des fronts d�epressionnaires. L'�e
helle spatiale 
ara
t�eristique de l'hydrologie du sold�epend de l'�e
helle de variation des propri�et�es du sol, du 
ouvert v�eg�etal, des pr�e
ipitations, etde la topographie, qui in
uen
e le ruissellement et le drainage, ainsi que les pr�e
ipitations. Tous
es fa
teurs pr�esentent une tr�es forte variabilit�e spatiale, qui ne peut être r�esolue même aux plusfortes r�esolutions a
tuelles des MCG.Cette sous-estimation g�en�erale dans les MCG de la variabilit�e spatiale des pro
essus hy-drologiques a des r�eper
ussions sur les quantit�es simul�ees. Prenons l'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 satur�e, 
e qui arrive souvent au 
reuxdes vall�ees, du fait de la proximit�e des nappes aquif�eres asso
i�ees aux rivi�eres. Dans un bassinversant, ou dans une maille de MCG, on peut 
onsid�erer que les zones satur�ees et insatur�eessont distribu�ees de mani�ere al�eatoire. Certaines zones sont presque toujours satur�ees, 
ommeaux abords des 
ours d'eau ou dans les tourbi�eres, alors que d'autres zones le sont rarement, parexemple sur les fortes pentes. A 
ette variabilit�e li�ee �a la morphologie du r�eseau hydrographique,s'ajoute la tr�es forte variabilit�e spatiale des 
apa
it�es au 
hamp, si bien qu'�a l'�e
helle d'unemaille de MCG, la quantit�e d'eau qui peut s'in�ltrer dans le sol est fortement variable dansl'espa
e. Lorsqu'il pleut, les zones o�u 
ette quantit�e est faible vont produire du ruissellementtr�es rapidement, alors qu'ailleurs, l'eau pourra s'in�ltrer davantage, et seule une forte pluie sera
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apable de produire du ruissellement.Le ruissellement dit \de Horton" a lieu quand l'intensit�e lo
ale des pluies ex
�ede laperm�eabilit�e, ou 
ondu
tivit�e hydraulique, du sol. Sur un sol homog�ene, du ruissellement peut seproduire selon le pro
essus de Horton si la pluie est 
on
entr�ee lo
alement. Si la même quantit�ede pluie est r�epartie sur une large surfa
e, et que l'intensit�e lo
ale r�esultante est inf�erieure �a la
ondu
tivit�e hydraulique du sol, il n'y aura pas de ruissellement.La solution 
ommun�ement adopt�ee par les mod�elisateurs est de prendre en 
ompte impli
i-tement la variabilit�e spatiale des pro
essus hydrologiques au moyen de distributions statistiquesd'un ou plusieurs fa
teurs importants, et de d�eterminer �a partir de 
es distributions les quantit�es�e
oul�ees sur l'ensemble de la maille. Le pr�e
urseur de 
e type de param�etrisation est Warrilow(1986) qui formula un ruissellement de Horton �a partir d'une distribution exponentielle de lapr�e
ipitation au sein d'une maille de MCG. Entekhabi et Eagleson (1989), en 
ombinant une dis-tribution gamma de la perm�eabilit�e du sol �a la distribution exponentielle de la pluie, d�e�nissentune param�etrisation du ruissellement sous ses deux formes de Horton et de Dunne, qui a �et�ein
luse dans le MCG du Goddard Institute for Spa
e Studies (GISS) par Johnson et al. (1993).Une param�etrisation du ruissellement de Dunne fut initialement d�evelopp�ee dans des bas-sins versants parti
uliers, 
omme le bassin du Xinang-Jiang en Chine (Zhao, 1977) ou de l'Arnoen Italie (Todini, 1988), avant d'être utilis�ee dans des MCG(D�umenil and Todini, 1992; Stammet al., 1994). Cette param�etrisation est bas�ee sur une distribution puissan
e de la 
apa
it�e eneau du sol. Le ruissellement \tout ou rien" de SECHIBA �etant assimilable �a un ruissellementde Dunne, 
'est 
ette param�etrisation que nous allons introduire dans le MCG du LMD pourprendre en 
ompte l'h�et�erog�en�eit�e de la 
apa
it�e utile au sein des mailles.3.2 La param�etrisation du ruissellement distribu�eLe prin
ipe de 
ette param�etrisation 
onsiste �a subdiviser le r�eservoir 
onstitu�e par lamaille enti�ere en r�eservoirs �el�ementaires, dont la 
apa
it�e utile est variable au sein de la maille.La 
apa
it�e utile de 
haque r�eservoir �el�ementaire (exprim�ee en masse) est d�e�nie 
omme leproduit de :{ sa 
apa
it�e utile surfa
ique 
, exprim�ee en kg.m�2. Cette quantit�e est �equivalente �a unehauteur d'eau exprim�ee en mm ;{ la surfa
e de l'�el�ement da(
), en m2.La probabilit�e d'�e
hantillonner la 
apa
it�e utile 
 dans la maille est don
 donn�ee par da(
)=A,o�u A est la surfa
e totale de la maille. La loi de probabilit�e de la variable al�eatoire 
 est don
donn�ee par la fon
tion f telle quef : [0; 
max℄ ! [0; 1℄
 7! da(
)=A (3.1)o�u 
max est la 
apa
it�e utile �el�ementaire maximale dans la maille. On suppose que 
 variede mani�ere 
ontinue entre 0 et 
max, si bien que 
 est une variable al�eatoire 
ontinue et que fest sa densit�e de probabilit�e. La fon
tion de r�epartition F de la variable al�eatoire 
 est d�e�niepar
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) = Z 
0 f(
)d
 (3.2)F (
�) donne la probabilit�e d'�e
hantillonner dans la maille une 
apa
it�e utile �el�ementaire
 � 
�. En d'autres termes, F (
�) donne la fra
tion de la maille dans laquelle les 
apa
it�es utiles�el�ementaires 
 sont inf�erieures ou �egales �a 
�. Ainsi,F (
max) = 1 (3.3)La loi de probabilit�e utilis�ee dans la param�etrisation �etudi�ee est d�e�nie par sa fon
tion der�epartition F : F (
) = 1� �1� 

max�b (3.4)o�u b est le param�etre de la loi. Cette loi a �et�e 
hoisie 
ar elle permet d'�etablir une for-mulation analytique simple du ruissellement, dit ruissellement distribu�e puisqu'il d�epend d'unedistribution statistique de la 
apa
it�e utile.3.2.1 Signi�
ation du param�etre b de la fon
tion de r�epartitionPour que la loi de probabilit�e de 
 repr�esente 
orre
tement la variabilit�e spatiale de la
apa
it�e utile d'une maille de 
apa
it�e utile totale 
, il faut que l'esp�eran
e E(
) de la loi soit�egale �a 
. I
i, 
 =Wmax, selon les notations du 
hapitre 1. E(
) est d�e�nie parE(
) = Z 
max0 
f(
)d
 (3.5)Par int�egration par parties, on obtient :E(
) = [
F (
)℄
max0 � Z 
max0 F (
)d
 (3.6)qui, 
ombin�ee ave
 l'�equation 3.3, donne une relation simple entre 
max et 
 :
max = (b+ 1)
 (3.7)Les 
apa
it�es utiles varient de mani�ere 
ontinue entre 0 et 
max. L'�equation 3.7 indiquedon
 que, pour une même valeur moyenne de 
apa
it�e utile 
 dans la maille, les 
apa
it�es utiles�el�ementaires seront d�e�nies sur un spe
tre d'autant plus large que b est grand. Le param�etre brend don
 
ompte de l'h�et�erog�en�eit�e de la 
apa
it�e utile dans la maille. A 
e titre, plusieurs 
asparti
uliers sont int�eressants �a d�etailler :{ si b = 0 : alors 
max = 
, et F (
) = 8<: 0 si 
 < 
1 si 
 = 
 (3.8)
e qui d�e�nit une distribution de Dira
. Cela revient �a dire que la probabilit�e pour 
 d'êtreinf�erieure �a 
 est nulle, don
 que toutes les 
apa
it�es utiles �el�ementaires sont �egales �a 
 :la 
apa
it�e utile est homog�ene sur la maille, si bien que le ruissellement est de type \toutou rien" ;
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Tab. 3.1 { R�e
apitulation des valeurs de b utilis�ees pour la param�etrisation du ruissellementdistribu�e. Les MCG sont 
ara
t�eris�es par une estimation de leur r�esolution spatiale.R�ef�eren
es Mod�ele Valeurs de bD�umenil et Todini (1992) MCG ECHAM2 0.01 �a 0.5, en fon
tion de l'orographie600 km x 600 kmWood et al. (1992) for
�e 0.01 �a 10Rowntree et Lean (1994) uni
olonne 0.01, 0.5Stamm et al. (1994) MCG du GFDL 0.3, ou variable sur le globe :500 km x 800 km moyenne = 1.2, minimum = 0, maximum = 7.9Liang et al. (1994) for
�e 0.008Sivapalan et Woods (1995) for
�e 4.03Pol
her et al. (1996) for
�e 0.2

Fig. 3.1 { In
uen
e du param�etre b sur la fon
tion de r�epartition F , pour 
 = 150kg:m�2.
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) = 

max (3.9)
e qui traduit une loi uniforme d'esp�eran
e E(
) = 
max=2 = 
 ;{ si b! +1 : alors 
max ! +1, si bien que l'h�et�erog�en�eit�e des 
apa
it�es utile est maximaleau sein de la maille. En 
ombinant les �equations 3.4 et 3.7, on obtient :F (
) = 1� �1� 
(b+ 1)
�b (3.10)Or limx!+1�1� ax�x = e�a (a � 0) (3.11)si bien que limb!+1F (
) = 1� e�
=
 (3.12)
e qui est la fon
tion de r�epartition d'une loi de probabilit�e exponentielle de param�etre 1=
.Il est int�eressant de rappeler que de telles distributions exponentielles ont �et�e fr�equemmentutilis�ees dans des MCG pour rendre 
ompte de l'h�et�erog�en�eit�e sous-maille de pro
es-sus hydrologiques, en parti
ulier de la pluie. L'appendi
e C pr�esente bri�evement les pa-ram�etrisations du ruissellement qui r�esultent de l'utilisation de 
es distributions exponen-tielles (Warrilow et al., 1986; Entekhabi and Eagleson, 1989; Bonan, 1996).En d�epit de la tr�es large gamme de variations analytiquement possibles pour b (toutesles valeurs r�eelles positives �nies), il a prin
ipalement �et�e utilis�e �a ma 
onnaissan
e des valeursassez faibles, 
omme le montre le tableau 3.1. La �gure 3.1 montre les 
ourbes repr�esentativesdes fon
tions de r�epartition obtenues ave
 des valeurs de b variant entre les deux 
omportementsasymptotiques, b = 0 et b! +1. Cette �gure montre que pour une 
apa
it�e utile 
� donn�ee, plusb est grand, plus est grande la fra
tion de maille o�u les 
apa
it�es �el�ementaires 
 sont inf�erieures�a 
�. Ainsi, une pluie donn�ee sera 
apable de saturer une fra
tion de la maille d'autant plusgrande que b est grand, et don
, le ruissellement sera d'autant plus grand que b est grand. Uneex
eption 
ependant : si la pluie r�eussit �a saturer toute la maille, le ruissellement sera le mêmequelle que soit la valeur de b.3.2.2 Expression analytique du ruissellementNous allons i
i montrer 
omment il est possible de d�eriver l'expression analytique du ruis-sellement distribu�e �a partir de la fon
tion de r�epartition de 
 (�equation 3.4). Cette pr�esentations'inspire beau
oup de 
elle de Moore (1985). Le ruissellement R est un terme de l'�equation bilande l'eau dans le sol : �W�t = PL +M � (Tr +Esol + Iloss)�R�D (3.13)o�uW est l'humidit�e du sol, t le temps, PL la pr�e
ipitation liquide (
onstitu�ee de la pluie, dela ros�ee et du brouillard pr�e
ipitant), M la neige fondue, Tr la transpiration, Esol l'evaporationdu sol nu, Iloss est la perte par inter
eption (se
tion 1.3.2.1), et D le drainage. L'humidit�e dusol d�esigne le 
ontenu en eau de la maille enti�ere. L'�equation 3.13 exprime simplement que la
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ours d'un pas de temps �t est la somme alg�ebrique des 
uxentrant et sortant d'eau par rapport au sol de la maille. Nous allons maintenant 
her
her �aexprimer de mani�ere expli
ite le ruissellement R produit au 
ours du temps �t en fon
tion desautres termes de l'�equation bilan. La s�equen
e des 
al
uls dans SECHIBA au 
ours d'un pasde temps impose que PL, I, M , Tr et Esol soient 
al
ul�es avant le ruissellement. Cha
un de 
estermes est homog�ene sur toute la maille. On appellera pluie nette Pn la somme alg�ebriquePn = PL +M � (Tr +Esol + Iloss) (3.14)qui 
onstitue le terme sour
e pour le 
al
ul du ruissellement. Ainsi, au 
ours d'un pas de temps,le ruissellement d�epend de la quantit�e d'eau �evapor�ee, mais l'inverse est faux.Le drainage est un terme fa
ultatif dans SECHIBA. Quand il existe, il est 
al
ul�e apr�es leruissellement, si bien qu'au 
ours d'un pas de temps, la quantit�e d'eau ruissel�ee est ind�ependantede la quantit�e �eventuellement drain�ee. Dans un sou
i de simpli
it�e, nous poserons don
 D = 0pour re
her
her l'expression du ruissellement.Nous poserons en�n que la variation d'humidit�e du sol pendant �t est�W =Wt+�t �Wt (3.15)et, pour simpli�er les expressions, R et Pn ne d�esigneront plus, dans la suite de 
ette se
tion,des 
ux mais des 
ux 
umul�es (en mm) pendant le pas de temps �t.Le ruissellement R, 
umul�e au 
ours du pas de temps �t, est alors donn�e parR = Pn � (Wt+�t �Wt) (3.16)Dans le 
as du ruissellement \tout ou rien",{ si Pn est suÆsante pour amener, �a la �n du pas de temps, l'humidit�e du sol �a la 
apa
it�eutile de la maille 
 , alors 8<: Wt+�t = 
R = Pn � (
�Wt) (3.17){ sinon, 8<: R = 0Wt+�t =Wt + Pn (3.18)Dans le 
as du ruissellement distribu�e, 
haque r�eservoir �el�ementaire a un 
omportement\tout ou rien", si bien qu'au 
ours d'un même pas de temps, on peut avoir une produ
tion deruissellement en même temps qu'une augmentation de l'humidit�e du sol �a une valeur Wt+�t,interm�ediaire entre Wt et 
. Alors, Pn et Wt �etant 
onnus, l'�equation 3.16 indique qu'il suÆt ded�eterminer Wt+�t pour 
onnâ�tre R. Pour 
ela, nous allons d�e
omposer Wt+�t en deux termes :{ St+�t, l'humidit�e 
ontenue dans la fra
tion satur�ee du sol,{ Nt+�t, l'humidit�e 
ontenue dans la fra
tion non satur�ee du sol.Nous 
ommen
erons par d�eterminer l'expression de Wt+�t dans le 
as simple o�u Wt = 0.Ce 
as est s
h�ematis�e sur la �gure 3.2, qui repr�esente 
 en fon
tion de F(
), a�n de rappeler une
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isses repr�esente une surfa
e, et l'axe des ordonn�eesrepr�esente une hauteur d'eau en mm (
'est-�a-dire un volume normalis�e par une surfa
e), si bienque les volumes d'eau apparaissent 
omme des aires. La 
ourbe donne pour 
haque fra
tion demaille F (
) la valeur maximale des 
apa
it�es utiles �el�ementaires 
 au sein de la fra
tion de maille
onsid�er�ee. La fra
tion de sol satur�ee par Pn est donn�ee par F (Pn), puisque dans 
ette fra
tionde la maille, toutes les 
apa
it�es utiles �el�ementaires sont inf�erieures �a Pn. Dans la fra
tion de solqui n'est pas satur�ee, 
'est-�a-dire 1� F (Pn), la hauteur d'eau sto
k�ee est uniform�ement �egale �aPn, 
ar les 
apa
it�es utiles sont partout sup�erieures �a Pn, qui est suppos�ee homog�ene sur toutela maille. Ainsi, Nt+�t = Pn [1� F (Pn)℄ (3.19)St+�t est donn�ee par la moyenne des 
apa
it�es �el�ementaires sur la fra
tion de maillesatur�ee : St+�t = Z Pn0 
f(
)d
 (3.20)o�u f est la densit�e de probabilit�e de la variable al�eatoire 
, 
'est-�a-dire la d�eriv�ee de F .Par int�egration par parties, on trouve :St+�t = [
F (
)℄Pn0 � Z Pn0 F (
)d
= PnF (Pn)� Z Pn0 F (
)d
 (3.21)Finalement, dans le 
as d'une humidit�e initiale nulle,Wt+�t = Pn � Z Pno F (
)d
 = Z Pn0 (1� F (
)) d
 (3.22)Ce r�esultat est s
h�ematis�e sur la �gure 3.2, o�u l'on retrouve g�eom�etriquement sous formed'aires les quantit�es Nt+�t et St+�t donn�ees par les �equations 3.19 et 3.20, et la �gure repr�esenteaussi le ruissellement R, 
onform�ement �a l'�equation 3.16.Au vu du 
as pr�e
�edent, nous allons faire une hypoth�ese forte 
on
ernant la r�epartitionde l'eau dans les r�eservoirs �el�ementaires. Cette hypoth�ese, dite de \redistribution uniforme",impose que l'eau soit distribu�ee de mani�ere uniforme dans tous les r�eservoirs non satur�es, detelle sorte que 
ha
un 
ontienne une hauteur d'eau �egale �a la 
apa
it�e utile du plus grand desr�eservoirs �el�ementaires satur�es, 
omme le montre la �gure 3.3. Alors, �a 
haque humidit�e du solWt 
orrespond une valeur unique pour la 
apa
it�e du plus grand r�eservoir �el�ementaire satur�e,que l'on notera satt. Cette hypoth�ese permet d'exprimer simplement Wt en fon
tion de satt, enreprenant la d�e
omposition de Wt en deux termes St et Nt :St = sattF (satt)� Z satt0 F (
)d
 (3.23)Nt = satt [1� F (satt)℄ (3.24)
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0
0 1

P

c

F(c)

n

fraction saturée fraction non saturéeFig. 3.2 { S
h�ematisation de la produ
tion de ruissellement distribu�e, dans le 
as d'une humidit�einitiale nulle. Pour les notations, voir le texte.

F(satt )

satt

NStSt

cmax

0
0 1

c

F(c)

fraction saturée fraction non saturéeFig. 3.3 { Illustration de l'hypoth�ese de \redistribution uniforme". Pour les notations, voire letexte.
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cmax
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0
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0

sat2

sat1

Fig. 3.4 { Justi�
ation graphique de la n�e
essit�e de l'hypoth�ese de \redistribution uniforme".Pour les notations, voir le texte. Wt = Z satt0 (1� F (
)) d
 (3.25)R�e
iproquement, on peut exprimer satt en fon
tion de Wt en int�egrant l'�equation 3.25.On obtient ainsi : satt = (b+ 1)
 "1� �1� Wt
 � 1b+1# (3.26)L'hypoth�ese de redistribution uniforme est essentielle, 
ar elle permet de d�e�nir une re-lation univoque entre Wt et satt. La �gure 3.4a montre que, si l'on ne fait pas l'hypoth�ese quel'eau est r�epartie de mani�ere uniforme dans les r�eservoirs non satur�es, on ne peut pas 
al
ulersimplement NSt. La �gure 3.4b montre que supposer uniquement une r�epartition uniforme dansle r�eservoir non satur�e n'est pas suÆsant pour d�e�nir une relation univoque entre Wt et satt,puisque les deux valeurs sat1 et sat2 
orrespondent dans le 
as pr�esent�e �a la même humidit�eWt.En�n, 
omme l'illustre la �gure 3.5, l'hypoth�ese de redistribution uniforme n'est pas �equivalenteau fait que la pr�e
ipitation nette Pn soit uniforme sur la maille. Dans le 
as o�u Pn est n�egative(
'est-�a-dire quand Tr + Esol + Iloss < P +M), l'hypoth�ese \Pn uniforme" empê
he toute sa-turation, et 
onduit �a un probl�eme num�erique de 
ontenu en eau n�egatif pour les r�eservoirs�el�ementaires de 
apa
it�e 
 < Pn.Sous l'hypoth�ese de redistribution uniforme, 
onnaissant Pn et Wt, don
 satt, il est ais�ede d�eterminer Wt+�t. En e�et, on trouve satt+�t parsatt+�t = satt + Pn (3.27)et l'�equation 3.25, qui est valable pour une humidit�e quel
onque, donne :Wt+�t = Z satt+Pn0 (1� F (
)) d
 (3.28)
e qui g�en�eralise le r�esultat trouv�e pour une humidit�e initiale nulle, ave
 don
 satt = 0(�equation 3.22). La 
ombinaison des �equations 3.16, 3.25 et 3.28 donne une premi�ere expression
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0
F(c)
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F(c)

0 1

c 

0Fig. 3.5 { Justi�
ation de la di��eren
e entre l'hypoth�ese de \redistribution uniforme" et l'uni-formit�e de la pr�e
ipitation nette Pn. Pour les notations, voir le texte.
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es num�eriques 73Tab. 3.2 { Comparaison du ruissellement distribu�e selon la param�etrisation SSV et du ruissel-lement \tout ou rien", en fon
tion du r�egime pluviom�etrique.R�egime pluviom�etrique Ruissellement distribu�e Ruissellement \tout ou rien"Plim (b+ 1)
 �1� Wt
 � 1b+1 
�Wtsi Pn > Plim Pn � (
�Wt) Pn � (
�Wt)si Pn � Plim Pn � (
�Wt) 0�
 ��1� Wt
 � 1b+1 � Pn(b+1) 
�b+1
g�en�erale pour le ruissellement R produit pendant le pas de temps �t :R = Pn � Z satt+Pnsatt (1� F (
)) d
 (3.29)En 
al
ulant le terme int�egral et en rempla�
ant satt par son expression donn�ee parl'�equation 3.26, on trouve l'expression analytique du ruissellement R produit pendant l'intervallede temps �t, au 
ours duquel est tomb�e une pr�e
ipitation nette Pn sur un sol 
ontenant unehumidit�e Wt : R = Pn � (
�Wt) + 
 "�1� Wt
 � 1b+1 � Pn(b+ 1) 
#b+1 (3.30)Cette �equation d�e
rit le ruissellement dans le 
as o�u Pn est insuÆsante pour saturerl'int�egralit�e du sol. Dans le 
as 
ontraire, le ruissellement est identique au ruissellement \toutou rien", d�e�ni par l'�equation 3.17. Les �equations 3.30 et 3.17 d�e�nissent la param�etrisation duruissellement distribu�e, ou param�etrisation SSV (pour \Subgrid S
ale Variability"). La valeurlimite de la pluie nette Plim qui distingue les deux r�egimes du ruissellement distribu�e v�eri�esimultan�ement les �equations 3.30 et 3.17, et vautPlim = (b+ 1)
�1� Wt
 � 1b+1 (3.31)Dans l'optique de l'�etude de sensibilit�e qui nous int�eresse, le tableau 3.2 r�esume lesdi��eren
es entre le ruissellement distribu�e selon la param�etrisation SSV, et le ruissellement\tout ou rien", qui 
onstituera le 
ontrôle pour l'�etude de sensibilit�e �a la param�etrisation SSV.3.3 Des
ription des exp�erien
es num�eriquesQuatre simulations sont e�e
tu�ees ave
 le 
y
le 6 du MCG du LMD : il s'agit de la mêmeversion utilis�ee pour l'�etude la sensibilit�e �a la param�etrisation du drainage (se
tion 2.2). Dansles quatre simulations, les pro
essus de surfa
e sont d�e
rits par le mod�ele SECHIBA 1.3.3.L'hydrologie du sol est trait�ee de mani�ere identique dans toutes les mailles 
ontinentales : laprofondeur du sol est 1 m, la 
apa
it�e utile de la maille est de 150 kg.m�2 (sauf dans les



74 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementTab. 3.3 { Di��eren
es entre les quatre simulations �etudi�ees pour �etablir la sensibilit�e du MCGdu LMD �a la param�etrisation du ruissellement.Nom Ruissellement P�eriode simul�eeDRN \tout ou rien" (b = 0) 1979 �a 1988TOT distribu�e, b = 0.2 1979 �a 1988TOT0.5 distribu�e, b = 0.5 1981 �a 1984TOT5 distribu�e, b = 5 1981 �a 1984d�eserts, o�u elle vaut 30 kg.m�2), et le drainage est in
lus selon la param�etrisation d�e
rite ense
tion 2.2.2. Les quatre simulations di��erent par la param�etrisation du ruissellement et par lenombre d'ann�ees simul�ees, 
omme le montre le tableau 3.3 :{ la simulation DRN est exa
tement identique �a 
elle �etudi�ee en se
tion 2.2. Sa 
omparaisonave
 TOT montrera l'impa
t, par rapport �a la param�etrisation \tout ou rien", de la pa-ram�etrisation SSV du ruissellement distribu�e, pour une valeur du param�etre b = 0.2 dans lagamme des valeurs 
ouramment utilis�ees (tableau 3.1). Les simulations DRN et TOT sontdes simulations longues (10 ans), 
e qui permettra des �etudes statistiques des r�esultats.Elles sont for
�ees par les mêmes temp�eratures de surfa
e de la mer (Reynolds, 1988), etont le même �etat initial. A�n de diminuer l'e�et des 
onditions initiales sur les r�esultats,la premi�ere ann�ee est �elimin�ee, et il est v�eri��e que les simulations sont �a l'�equilibre 
li-matique. Par exemple, les s�eries 
hronologiques d'humidit�e du sol ne pr�esentent pas detendan
e inter-annuelle au 
ours des neuf ann�ees �etudi�ees ;{ les simulations TOT0.5 et TOT5 ont �et�e r�ealis�ees pour d�eterminer l'impa
t du param�etreb sur la r�eponse du MCG �a la param�etrisation du ruissellement distribu�e. Plus 
ourtes(4 ans), elles 
ommen
ent �a l'�etat initial de DRN au 1er janvier 81, et sont for
�ees parles temp�eratures de surfa
e de la mer analys�ees par Reynolds pendant la p�eriode 1981-1984. La premi�ere valeur test�ee, b = 0.5, fait partie des valeurs 
ouramment utilis�ees dansla param�etrisation SSV, 
ontrairement �a la valeur b = 5, ave
 laquelle la fon
tion der�epartition des 
apa
it�es utiles est tr�es pro
he de sa limite exponentielle (�gure 3.1).3.4 Comparaison de DRN et TOT3.4.1 Etude globaleQuelle que soit sa param�etrisation, le ruissellement d�epend fortement de la pr�e
ipitationnette Pn (�equation 3.16). Dans les simulations �etudi�ees, les pro
essus li�es �a la neige et �a l'inter-
eption sont tr�es similaires, si bien que les variations de 
onvergen
e d'humidit�e (P � E) entreles deux simulations 
onstituent une bonne approximation des variations de pr�e
ipitation nette.La 
omparaison des �gures 3.6a et 3.6b montre qu'en janvier, les di��eren
es de ruisselle-ment et de 
onvergen
e d'humidit�e entre les deux simulations sont tr�es fortement 
orr�el�ees dans
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Fig. 3.6 { Janvier : a di��eren
e de ruissellement (TOT-DRN) en mm/j, b di��eren
e de 
onver-gen
e d'humidit�e (TOT-DRN) en mm/j, 
 
onvergen
e d'humidit�e dans DRN en mm/j.
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Fig. 3.7 { Janvier : di��eren
e de ruissellement normalis�e (TOT-DRN) ; 
ontours �a -0.5, -0.3,-0.1, 0, 0.1, 0.3, and 0.5.les tropiques, alors que dans la plupart des zones extra-tropi
ales, les di��eren
es de ruissellementsont positives quel que soit le signe des di��eren
es de 
onvergen
e d'humidit�e. Le parall�ele ave
la �gure 3.6
 montre que :{ les zones o�u le ruissellement est plus fort dans TOT quelles que soient les di��eren
es de
onvergen
e d'humidit�e sont les zones o�u la 
onvergen
e d'humidit�e est faible ;{ les zones o�u les di��eren
es de ruissellement et de 
onvergen
e d'humidit�e sont 
orr�el�eessont les zones de tr�es forte 
onvergen
e d'humidit�e (la ZCIT et les 
hâ�nes de montagnes).Dans les zones tr�es humides en e�et, le sol est pro
he de la saturation, si bien que le drainageest similaire dans les deux simulations, et que le ruissellement l'est �egalement si la 
onvergen
ed'humidit�e est similaire dans les deux simulations (tableau 3.2), et que les di��eren
es de ruis-sellement proviennent prin
ipalement des di��eren
es de 
onvergen
e d'humidit�e entre les deuxsimulations. En revan
he, dans les zones de faible 
onvergen
e d'humidit�e, o�u le sol n'est passatur�e, la param�etrisation \tout ou rien" ne produit pas de ruissellement 
ontrairement �a laparam�etrisation SSV.Les di��eren
es de ruissellement entre les deux simulations r�esultent don
 de deux 
ausesdistin
tes : les e�ets dire
ts de la param�etrisation SSV, et les variations de 
onvergen
e d'hu-midit�e, asso
i�ees d'une part �a la variabilit�e du 
limat simul�e, et d'autre part aux possiblesr�etro-a
tions de l'atmosph�ere aux 
hangements dire
ts induits par la param�etrisation SSV. La�gure 3.7 pr�esente la moyenne en janvier des di��eren
es, entre TOT et DRN, du ruissellementnormalis�e par la 
onvergen
e d'humidit�e. La normalisation est e�e
tu�ee au pas de temps journa-lier, et le ruissellement normalis�e est nul quand la 
onvergen
e d'humidit�e est n�egative ou nulle.Cette normalisation permet de r�eduire l'in
uen
e des variations de 
onvergen
e d'humidit�e surles variations du ruissellement, si bien que le ruissellement normalis�e est un bon indi
ateur dese�ets dire
ts de la param�etrisation SSV sur le ruissellement. La �gure 3.7 montre qu'en janvier,le ruissellement normalis�e est augment�e par la param�etrisation SSV quasiment partout, et même



3.4. Comparaison de DRN et TOT 77Tab. 3.4 { R�esum�e des di��eren
es entre DRN et TOT : moyennes annuelles sur les 
ontinents.Un ast�erisque indique une di��eren
e statistiquement signi�
ative au risque �=0.05.DRN TOT TOT-DRNRuissellement (mm/an) 403 421 18Pr�e
ipitation (mm/an) 1029 1021 -8Evaporation (mm/an) 527 518 -9�Convergen
e d'humidit�e (mm/an) 502 503 1Humidit�e du sol (mm) 57.1 53.6 -3.5�Drainage (mm/an) 99 82 -17�E
oulement total (mm/an) 502 503 1Temp�erature de surfa
e (C) 14.3 14.5 0.2dans les zones tropi
ales o�u le ruissellement est plus faible dans TOT.La même �etude en juillet montre des r�esultats similaires : la param�etrisation SSV n'aug-mente que faiblement le ruissellement (prin
ipalement dans les extra-tropiques), malgr�e un e�etdire
t important. L'augmentation du ruissellement est en
ore plus faible en juillet qu'en janvier,
ar la 
onvergen
e d'humidit�e est alors tr�es faible dans les extra-tropiques.Le tableau 3.4 montre qu'en moyenne annuelle �egalement, la param�etrisation SSV n'aug-mente que tr�es peu le ruissellement, de mani�ere non statistiquement signi�
ative. En revan
he,l'humidit�e du sol, l'�evaporation et le drainage sont signi�
ativement plus faibles dans TOTque dans DRN. Ces diminutions peuvent être asso
i�ees �a la param�etrisation SSV puisque ni lapr�e
ipitation, ni la 
onvergen
e d'humidit�e ne sont signi�
ativement di��erentes entre les deuxsimulations. L'�e
oulement total ne 
hange pas signi�
ativement 
ar ses deux termes, le ruissel-lement et le drainage, varient en sens 
ontraire. En�n, le tableau 3.4 montre que les moyennesannuelles de la temp�erature de surfa
e ne sont pas signi�
ativement di��erentes dans les deuxsimulations. C'est �egalement le 
as pour les autres termes du bilan radiatif des 
ontinents, 
equi est 
ertainement li�e aux faibles variations d'�evaporation entre DRN et TOT.3.4.2 Etudes r�egionalesDeux r�egions extra-tropi
ales sont �etudi�ees en d�etail. La premi�ere est le bassin du Missis-sippi, qui 
ouvre 21 mailles de MCG, et qui pr�esente un 
limat plutôt humide : la 
onvergen
ed'humidit�e moyenne dans DRN y vaut 353 mm/an. Il existe 
ependant une forte variabilit�e entreles mailles de 
e bassin, puisque la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne des mailles varie de 0 �a 2041mm/an dans DRN. La se
onde r�egion �etudi�ee est le bassin de l'Ob, une rivi�ere sib�erienne. Le
limat de 
e bassin est 
ara
t�eris�e par une tr�es faible 
onvergen
e d'humidit�e moyenne dans leMCG (22 mm/an dans DRN), et 9 des 13 mailles qui 
omposent 
e bassin ont une 
onvergen
ed'humidit�e moyenne inf�erieure �a 10 mm/an). Les deux r�egions sont lo
alis�ees dans l'appendi
e B.
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Fig. 3.8 { Bassin du Mississippi : 
y
les annuels moyens a du ruissellement, b de la pr�e
ipitation,
 du ruissellement normalis�e, d de l'humidit�e du sol, e du drainage et f de l'�e
oulement total,dans DRN et TOT. Un ast�erisque indique que les moyennes mensuelles de DRN et TOT sontsigni�
ativement di��erentes au risque � = 0:05.
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Fig. 3.9 { Bassin de l'Ob : voir �gure 3.8.
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Fig. 3.10 { Bassin du Mississippi : di��eren
es (TOT-DRN) du ruissellement moyen dans 
haquemaille. Les barres gris fon
�e indiquent une di��eren
e signi�
ative au risque �=0.05. Les maillessont num�erot�ees dans l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�e moyennes 
roissantes (dans DRN).Les 
y
les annuels moyens simul�es par DRN et TOT pour plusieurs variables hydrologiquessont 
ompar�es dans 
ha
un des deux bassins, et des test de Student sont r�ealis�es pour 
omparerles moyennes mensuelles dans les deux simulations. Dans le bassin du Mississippi (�gure 3.8),les 
y
les annuels de la pr�e
ipitation ne sont pas signi�
ativement di��erents dans TOT et DRN,et la param�etrisation SSV n'entrâ�ne pas d'augmentation signi�
ative du ruissellement, sauf end�e
embre. L'augmentation signi�
ative du ruissellement normalis�e entre DRN et TOT indiquen�eanmoins que 
ette param�etrisation a un e�et dire
t important sur le ruissellement. L'humidit�edu sol est plus faible dans TOT que dans DRN, 
e qui induit une diminution du drainage,signi�
ative pendant plus de la moiti�e de l'ann�ee. Le 
y
le annuel de l'�e
oulement total n'est passigni�
ativement modi��e par la param�etrisation SSV, par
e que son terme le plus important, leruissellement, n'est pas modi��e.L'e�et de la param�etrisation SSV est tr�es di��erent dans le bassin de l'Ob (�gure 3.9). L�a,elle provoque une forte augmentation du ruissellement, qui est d'autant plus signi�
ative quela pr�e
ipitation est plus faible dans TOT que dans DRN. La forte sensibilit�e du ruissellement �ala param�etrisation SSV est �egalement r�ev�el�ee par le ruissellement normalis�e, qui est davantageaugment�e dans le bassin de l'Ob que dans 
elui du Mississippi. L'augmentation du ruissellemententrâ�ne une diminution de l'humidit�e du sol, qui est signi�
ative d'avril �a septembre, et quientrâ�ne �a son tour une diminution du drainage. Comme l'humidit�e moyenne dans le bassin estfaible (33 mm, 
ompar�es �a 68 mm dans le bassin du Mississippi), le drainage fon
tionne �a \basr�egime", et sa diminution n'est pas signi�
ative. L'�e
oulement total est quantitativement assezpeu 
hang�e. Il est 
ependant augment�e signi�
ativement en p�eriode s�e
he (grâ
e �a l'augmentationsigni�
ative du ruissellement).



3.4. Comparaison de DRN et TOT 813.4.3 Etude maille �a maille du bassin du MississippiLes bilans hydriques moyens sont 
ompar�es dans 
haque maille du bassin du Mississippi.Les 
on
lusions sont analogues �a 
elles obtenues en moyenne r�egionale. Les moyennes annuelles dela pr�e
ipitation et de la 
onvergen
e d'humidit�e ne sont statistiquement di��erentes dans au
unedes mailles du bassin (au risque �=0.05). Dans la plupart d'entre elles, la moyenne annuellede l'humidit�e du sol est diminu�ee par la param�etrisation SSV, 
e qui entrâ�ne une diminutionde l'�evaporation et du drainage. Ces diminutions ne sont pas statistiquement signi�
atives danstoutes les mailles du bassin, mais elles existent dans toutes 
es mailles, 
e qui in
ite �a les relier �ala param�etrisation SSV. Cependant, la moyenne annuelle du ruissellement est tr�es peu 
hang�ee(�gure 3.10). Les seules mailles o�u le ruissellement moyen est statistiquement plus fort dansTOT que dans DRN sont les mailles les plus s�e
hes du bassin (sur la �gure 3.10, mailles 1,4,5et 6, ainsi que 2 et 3 au risque �=0.1). Une parti
ularit�e de 
es mailles est que le sol n'yatteint pas la saturation 
haque hiver. La param�etrisation SSV est 
on�
ue pour permettre leruissellement avant la saturation 
ompl�ete du sol. Elle ralentit don
 le remplissage du sol parrapport �a la param�etrisation \tout ou rien". Si la 
onvergen
e d'humidit�e est semblable dansles deux simulations, et qu'elle est suÆsante pour permettre la saturation du sol, 
elle-
i estdon
 atteinte plus rapidement dans DRN que dans TOT, si bien qu'il y a une p�eriode pendantlaquelle DRN produit plus de ruissellement que TOT. Ce
i peut 
ontrebalan
er l'augmentationdu ruissellement par la param�etrisation SSV pendant les p�eriodes s�e
hes. Ce raisonnement, quipermet d'expliquer que la moyenne annuelle du ruissellement n'augmente que dans les mailless�e
hes, sugg�ere que le prin
ipal e�et de la param�etrisation SSV serait une augmentation de lafr�equen
e du ruissellement, plus que son augmentation �a long terme.Les distributions de fr�equen
e du ruissellement dans les deux simulations sont 
ompar�eesdans les mailles du bassin du Mississippi. Ces distributions sont bas�ees sur les fr�equen
es absolues(ou nombres d'o

urren
es) des valeurs journali�eres du ruissellement. La �gure 3.11 pr�esente 
esdistributions de fr�equen
e du ruissellement dans DRN et TOT pour trois mailles, qui 
onstituentun �e
hantillon repr�esentatif des 
onvergen
es d'humidit�e moyennes dans le bassin : la moyenneannuelle de la 
onvergen
e d'humidit�e dans DRN est faible dans la maille a (65 mm/j), elle estplus forte dans la maille b (349 mm/j), et elle est tr�es forte pour les extra-tropiques dans lamaille 
 (2041 mm/j). Dans 
ha
une de 
es mailles, la distribution de fr�equen
e du ruissellementest di��erente entre TOT et DRN : la di��eren
e prin
ipale 
onsiste en une fr�equen
e sup�erieuredans TOT des valeurs faibles de ruissellement. Les distributions de fr�equen
e de la pr�e
ipitation�etant tr�es semblables entre les deux simulations, l'augmentation de fr�equen
e des faibles ruis-sellements dans TOT s'explique par la param�etrisation SSV. En e�et, le ruissellement \tout ourien" est tr�es fr�equemment nul, quand le sol n'est pas satur�e, et la param�etrisation SSV rem-pla
e, quand il pleut, 
es valeurs nulles par des valeurs positives de ruissellement. La �gure 3.11montre aussi que la di��eren
e entre les distributions du ruissellement dans DRN et TOT diminuequand la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne de la maille augmente. En e�et, plus la 
onvergen
ed'humidit�e moyenne est forte, plus la saturation du sol est longue, et pendant la saturation, lesdeux param�etrisations fon
tionnent de la même mani�ere : toute la pr�e
ipitation nette ruisselle(tableau 3.2).
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Fig. 3.11 { Distributions de fr�equen
e du ruissellement dans trois mailles du bassin du Missis-sippi.
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Fig. 3.12 { Bassin du Mississippi : a 
oeÆ
ient C, b valeur p, en fon
tion de la moyenneannuelle de la 
onvergen
e d'humidit�e (DRN) dans 
haque maille. Les droites de r�egressionentre 
es variables sont tra
�ees, et � est le 
oeÆ
ient de 
orr�elation.L'e�et de la param�etrisation SSV sur la distribution de fr�equen
e du ruissellement, ainsique la modulation de 
et e�et par le r�egime hydrologique de la maille, sont v�eri��es en 
ha
unedes 21 mailles du bassin du Mississippi. Pour 
e faire, un 
oeÆ
ient est 
onstruit pour int�egreret normaliser les di��eren
es de faibles valeurs de ruissellement. Ce 
oeÆ
ient, C, est d�e�ni par :C = ���Plim0 rTOT �Plim0 rDRN ���Plim0 rTOTo�u lim d�e�nit le domaine de 
omparaison des deux distributions, et o�u rTOT et rDRNd�esignent les valeurs journali�eres du ruissellement, dans TOT et DRN respe
tivement. Pourl'�etude pr�esent�ee i
i, lim = 4 mm/j, 
e qui d�e�nit le plus large domaine de faible ruisselle-ment dans lequel les deux distributions de fr�equen
e sont 
lairement di��erentes. La �gure 3.12apr�esente 
e 
oeÆ
ient C en fon
tion de la moyenne annuelle de la 
onvergen
e d'humidit�e dansDRN pour 
haque maille du bassin. La valeur fortement n�egative du 
oeÆ
ient de 
orr�elation
on�rme que plus la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne d'une maille est forte, moins la distribu-tion de fr�equen
e du ruissellement est sensible �a la param�etrisation SSV. Ce
i a �et�e 
on�rm�edans le bassin de l'Ob : dans toutes ses mailles, la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne est faible,et le ruissellement est beau
oup plus fr�equent dans TOT que dans DRN.Dans 
haque maille du bassin du Mississippi, des test de Student sont e�e
tu�es pourd�eterminer si les moyennes annuelles du ruissellement sont di��erentes dans les deux simula-tions. Le r�esultat de 
haque test est donn�e sous forme de valeur p, qui donne le plus petitrisque de premi�ere esp�e
e (�) pris en rejetant l'hypoth�ese nulle de deux moyennes �egales. Sousl'hypoth�ese alternative simple de moyennes di��erentes, la valeur p quanti�e don
 le risque en-
ouru en a

eptant que les moyennes du ruissellement sont di��erentes dans TOT et DRN. La�gure 3.12b montre qu'il est moins risqu�e d'a

epter que les deux moyennes sont di��erentesquand la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne est faible. Dans de telles 
onditions, la moyenne an-



84 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementnuelle du ruissellement est faible dans DRN, si bien que l'augmentation par la param�etrisationSSV de la fr�equen
e des faibles ruissellements est 
apable d'augmenter la moyenne annuelle duruissellement.Cette �etude 
on�rme l'hypoth�ese faite au d�ebut de 
e paragraphe, selon laquelle, �a l'�e
helled'une maille, l'e�et prin
ipal de la param�etrisation SSV 
on
erne la distribution du ruissellementplus que sa valeur moyenne, sauf dans les mailles s�e
hes. De plus, la 
omparaison des �gures 3.12aet 3.12b 
on�rme la validit�e du 
oeÆ
ient C pour quanti�er la sensibilit�e du ruissellement �a laparam�etrisation SSV, 
e qui est important pour la suite de l'�etude.3.4.4 Agr�egation spatiale des maillesLes mailles du bassin du Mississippi sont progressivement agr�eg�ees, et les distributionsde fr�equen
e du ruissellement sont �etudi�ees �a 
haque �etape de l'agr�egation. Les agr�egationssont r�ealis�ees r�e
ursivement sur les mailles en moyennant les valeurs journali�eres. Deux ordresd'agr�egation sont �etudi�es :{ l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�e 
roissantes, 
'est-�a-dire en 
ommen�
ant par agr�egerles deux mailles qui ont les plus petites 
onvergen
es d'humidit�e moyennes dans DRN eten terminant par agr�eger la maille qui a la plus forte 
onvergen
e d'humidit�e moyennedans DRN,{ l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�e d�e
roissantes, 
'est-�a-dire l'ordre inverse.La �gure 3.13 montre les distributions de fr�equen
e du ruissellement dans DRN et TOT, �aquatre �etapes d'une agr�egation dans l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�e 
roissantes. La mailleinitiale ayant une 
onvergen
e d'humidit�e moyenne nulle dans DRN, elle pr�esente une fortedi��eren
e entre les deux distributions de ruissellement. Quand les huit mailles les plus s�e
hessont agr�eg�ees ensemble, il reste une di��eren
e importante entre les distributions de fr�equen
edu ruissellement. Cette di��eren
e diminue notablement quand quinze mailles sont agr�eg�ees, etelle disparâ�t presque 
ompl�etement quand les 21 mailles du bassin sont agr�eg�ees. La �gure 3.13montre en outre qu'au 
ours de l'agr�egation, 
'est la distribution de fr�equen
e de DRN qui serappro
he de 
elle de TOT. Le ruissellement \tout ou rien" ne peut pas se produire dans unemaille tant que le sol n'est pas enti�erement satur�e. Cependant, �a 
ause de la variabilit�e des
limats lo
aux (dus aux di��eren
es d'altitude, de latitude, de 
ir
ulation g�en�erale), les p�eriodesde saturation du sol, et don
 de ruissellement dans DRN, sont variables entre les mailles : ellesne 
ommen
ent pas au même moment et n'ont pas la même dur�ee. La moyenne spatiale desmailles provoque don
 un �etalement dans le temps du ruissellement \tout ou rien" de DRN, etson e�et est bien moindre sur le ruissellement de TOT, 
ar 
elui-
i est d�ej�a distribu�e dans letemps par la param�etrisation SSV.Le 
oeÆ
ient C (ave
 lim = 4 mm/j) est 
al
ul�e �a 
haque �etape des agr�egations dans lesdeux ordres d�e�nis pr�e
�edemment, qui 
onstituent les limites de toute agr�egation dans un ordreal�eatoire. Les �gures 3.14a et 3.14b 
on�rment que l'agr�egation, 
'est-�a-dire la moyenne spatiale,diminue les di��eren
es entre les distributions de fr�equen
e du ruissellement dans DRN et TOT.La �gure 3.14a montre plus parti
uli�erement l'importan
e des mailles les plus humides dans 
ettediminution. Dans 
es mailles en e�et, les distributions de fr�equen
e du ruissellement sont tr�es
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Fig. 3.13 { Distributions de fr�equen
e du ruissellement �a di��erentes �etapes d'une agr�egationdans le bassin du Mississippi : a maille initiale, puis agr�egation de : b 8 mailles, 
 15 mailles etd toutes les mailles du bassin.
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Fig. 3.14 { Bassin du Mississippi : 
oeÆ
ient C (lim = 4 mm/j) en fon
tion du nombre de maillesagr�eg�ees, dans le 
as d'agr�egations dans l'ordre des 
onvergen
es d'humidit�e a 
roissantes et bd�e
roissantes. Les droites de r�egression sont tra
�ees, et � est le 
oeÆ
ient de 
orr�elation.

Fig. 3.15 { Bassin de l'Ob : 
oeÆ
ient C (lim = 1.5 mm/j) en fon
tion du nombre de maillesagr�eg�ees, dans le 
as d'agr�egations dans les deux ordres. Les droites de r�egression sont tra
�ees,et � est le 
oeÆ
ient de 
orr�elation.
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e du param�etre b sur la sensibilit�e du MCG �a la param�etrisation SSV 87semblables dans les deux simulations, et le ruissellement moyen est tr�es fort (1639 mm/an dansDRN pour la maille la plus humide). Par 
ons�equent, leur in
uen
e sur la moyenne r�egionaledu ruissellement est bien sup�erieure �a 
elle des mailles les plus s�e
hes o�u les distributions duruissellement sont di��erentes. La même �etude est r�ealis�ee dans le bassin de l'Ob, o�u C est 
al
ul�eave
 lim = 1.5 mm/j. La �gure 3.15 montre que, même dans le 
as de mailles tr�es s�e
hes, o�u lesdistributions du ruissellement sont di��erentes dans DRN et TOT, le simple fait de r�ealiser unemoyenne spatiale des ruissellements diminue les di��eren
es entre leurs distributions. La seuleex
eption est le 
as tr�es parti
ulier des mailles o�u au
un ruissellement n'est produit dans DRN(
as des six mailles les plus s�e
hes du bassin de l'Ob sur la �gure 3.15a).3.4.5 Con
lusionsLa 
omparaison de TOT ave
 DRN montre qu'ave
 b=0.2, la param�etrisation SSV a une�et faible, �a la fois quantitativement et statistiquement, sur le ruissellement moyen et par
ons�equent sur tout le 
y
le hydrologique moyen. Ce
i s'explique 
ar :{ dans les zones les plus humides, o�u le ruissellement est fort, et o�u ses variations pourraientdon
 être 
ons�equentes, la prin
ipale 
ause de variation du ruissellement entre les deuxsimulations est la variation de la 
onvergen
e d'humidit�e ;{ dans les zones moins humides, il existe un e�et dire
t de la param�etrisation SSV. A l'�e
hellede la maille, 
et e�et 
onsiste avant tout en un �etalement de la distribution temporelledu ruissellement, qui joue peu sur la moyenne annuelle, sauf dans le 
as des mailles tr�ess�e
hes. De plus, la variabilit�e inter-maille de l'humidit�e du sol pr�esente une similarit�e ave
la variabilit�e sous-maille des 
apa
it�es utiles, d�e
rite par la param�etrisation SSV. A l'�e
heller�egionale, plus la variabilit�e inter-maille de l'humidit�e du sol est forte, moins la moyenner�egionale du ruissellement sera di��erente entre les deux simulations DRN et TOT.3.5 In
uen
e du param�etre b sur la sensibilit�e du MCG �a laparam�etrisation SSVLe paragraphe 3.2.1 montre que pour une valeur donn�ee de pr�e
ipitation nette et d'humi-dit�e du sol moyenne, le ruissellement distribu�e est d'autant plus grand que le param�etre b de lafon
tion de r�epartition de 
 est grand. Les exp�erien
es TOT0.5 et TOT5, d�e
rites dans le para-graphe 3.3, sont destin�ees �a v�eri�er si, dans le MCG, l'augmentation du param�etre b entrâ�neune augmentation du ruissellement par rapport �a TOT, et par 
ons�equent des 
hangements plusmarqu�es du 
y
le hydrologique. Pour pouvoir raisonnablement 
omparer les simulations TOT0.5et TOT5, qui 
ouvrent une p�eriode de quatre ans, aux simulations TOT et DRN, nous avonslimit�e l'analyse de 
es derni�eres aux quatre ans simul�es par les premi�eres (81-84). Cela rend less�eries temporelles trop 
ourtes pour une analyse statistique rigoureuse.3.5.1 Bilans hydriquesLe tableau 3.5 pr�esente les bilans hydriques sur les 
ontinents des quatre simulations
ompar�ees. Les di��eren
es entre TOT et DRN sur quatre ans sont tr�es semblables �a 
elles



88 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementTab. 3.5 { Comparaison des bilans hydriques sur les 
ontinents, simul�es par DRN, TOT, TOT0.5et TOT5 (moyennes annuelles sur quatre ans). DRN TOT TOT0.5 TOT5Ruissellement (mm/an) 400 418 439 489Drainage (mm/an) 100 82 66 33E
oulement total (mm/an) 500 500 505 522Humidit�e du sol (mm) 57 54 51 44Evaporation (mm/an) 523 516 507 489Pr�e
ipitation (mm/an) 1024 1016 1012 1008Convergen
e d'humidit�e (mm/an) 501 500 505 522obtenues sur neuf ans (tableau 3.4), et 
onsistent en une tr�es faible augmentation du ruissellementmoyen, asso
i�ee �a une diminution faible de l'humidit�e du sol et de l'�evaporation moyennes, et�a une diminution plus 
ons�equente (en pour
entage) du drainage moyen. L'�e
oulement totalmoyen n'est pas 
hang�e entre DRN et TOT, de même que la 
onvergen
e d'humidit�e moyenne,en raison de l'�equilibre 
limatique dans le MCG. Le tableau 3.5 montre que l'augmentationde b �a 0.5 et surtout �a 5 ampli�e les di��eren
es provoqu�ees par la param�etrisation SSV ave
b=0.2 : l'augmentation du ruissellement, ainsi que les diminutions de l'humidit�e du sol, del'�evaporation et du drainage, sont plus fortes. De plus, ave
 b=0.5 et surtout b=5, l'augmentationdu ruissellement est sup�erieure �a la diminution du drainage, 
e qui entrâ�ne une augmentationde l'�e
oulement total moyen par rapport �a DRN. Cette augmentation reste 
ependant faible,puisque, même ave
 b=5, elle n'ex
�ede pas 5 % de l'�e
oulement total moyen simul�e dans DRN. Dufait de l'�equilibre 
limatique du MCG, l'augmentation de l'�e
oulement total moyen dans TOT0.5et TOT5 est asso
i�ee �a une augmentation �equivalente de la 
onvergen
e d'humidit�e moyenneau-dessus des 
ontinents. Cette augmentation de la 
onvergen
e d'humidit�e ave
 b est li�ee aufait qu'au dessus des 
ontinents, l'�evaporation moyenne diminue davantage que la pr�e
ipitationmoyenne. Etant donn�e la 
ourte p�eriode d'analyse et les faibles variations de la pr�e
ipitationmoyenne en fon
tion de b, il est même diÆ
ile de d�eterminer ave
 
ertitude si la diminution depr�e
ipitation obtenue est r�eellement due �a l'augmentation de b, ou si 
'est un art�efa
t dû �a lavariabilit�e du 
limat simul�e par le MCG. Ces aspe
ts, li�es �a la bran
he atmosph�erique du 
y
lehydrologique, seront �etudi�es plus en d�etail dans le paragraphe 3.5.3.3.5.2 Etude r�egionaleLa �gure 3.16 pr�esente les 
y
les annuels moyens des variables de l'hydrologie du sol,obtenus pour le bassin du Mississippi. Trois mailles ont �et�e ex
lues du bassin pour 
ette �etude.Situ�ees dans les Montagnes Ro
heuses, leur 
onvergen
e d'humidit�e moyenne est tr�es forte, sibien que 
onform�ement aux r�esultats du paragraphe 3.4.1, les variations de ruissellement moyendans 
es mailles sont moins dues aux e�ets dire
ts de la param�etrisation SSV qu'aux variationsde 
onvergen
e d'humidit�e moyenne, qui peuvent être fortes �a l'�e
helle de quatre ans. De plus, les
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Fig. 3.16 { Bassin du Mississippi : 
y
les annuels moyens sur quatre ans du ruissellement,du drainage, de l'�e
oulement total, de l'humidit�e du sol, de la 
onvergen
e d'humidit�e et del'�evaporation, dans DRN, TOT, TOT0.5 et TOT5.



90 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementparagraphes 3.4.3 et 3.4.4 montrent que la sensibilit�e �a la param�etrisation SSV de la distributiontemporelle du ruissellement est tr�es faible dans les mailles tr�es humides 
omme les trois maillesi
i ex
lues, et que leur agr�egation au sein du bassin masque la sensibilit�e li�ee aux mailles pluss�e
hes. L'ex
lusion de 
es trois mailles tr�es humides maximise don
 les di��eren
es entrâ�n�eespar la param�etrisation SSV, mais ne modi�e pas notablement la forme du 
y
le annuel duruissellement.La �gure 3.16 montre une forte augmentation du ruissellement de DRN �a TOT5. Cetteaugmentation n'est pas 
aus�ee par une augmentation de la 
onvergen
e d'humidit�e, 
ar 
elle-
iest semblable dans les quatre simulations pendant la p�eriode de produ
tion du ruissellement,d'o
tobre �a juin. La seule ex
eption notable est TOT, mais sa 
onvergen
e d'humidit�e sup�erieure�a 
elle des autres simulations en f�evrier est 
ompatible ave
 le fait que, pendant 
e mois, leruissellement dans TOT est presque �egal �a 
elui de TOT5.La p�eriode o�u l'augmentation de b entrâ�ne les plus fortes di��eren
es entre les quatreruissellements simul�es va d'o
tobre �a janvier. Pendant 
ette p�eriode, les quatre simulations onten 
ommun une humidit�e du sol faible �a moyenne. Le bassin du Mississippi est relativementhomog�ene hydrologiquement, 
'est-�a-dire que la 
onvergen
e d'humidit�e a un phasage assezsimilaire en tout point, ou en
ore une auto-
orr�elation spatiale �elev�ee. Une humidit�e du sol faibleen moyenne dans toutes les simulations garantit don
 que peu de mailles sont satur�ees, et que leruissellement simul�e dans DRN est nul dans la plupart des mailles. Dans les mêmes 
onditions, lessimulations in
luant la param�etrisation SSV produisent du ruissellement, et d'autant plus que best grand. Ave
 b=5 (TOT5), le ruissellement est augment�e par rapport �a DRN, non seulementpendant la p�eriode de remplissage du sol (d'o
tobre �a janvier), mais aussi ult�erieurement def�evrier �a mai. En fait, ave
 
ette tr�es forte valeur de b, la param�etrisation SSV augmente beau
oupla produ
tion de ruissellement pendant toute la p�eriode o�u la 
onvergen
e d'humidit�e est positive.La �gure 3.16 montre que l'augmentation du ruissellement par la param�etrisation SSVentrâ�ne une diminution de l'humidit�e du sol pendant presque toute l'ann�ee, qui entrâ�ne �ason tour une diminution du drainage. Celle-
i est surtout visible �a la p�eriode d'humidit�e dusol maximale, et elle est d'autant plus importante que b est grand. Le 
as b=5 est l�a en
oreparti
ulier : �etant donn�e le tr�es fort ruissellement dans 
ette simulation, et en parti
ulier �a lap�eriode de 
onvergen
e d'humidit�e maximale (mars-avril), la moyenne mensuelle de l'humidit�edu sol ne d�epasse jamais 80 mm. Puisque le drainage dans TOT5 reste toute l'ann�ee tr�es faible,
ette valeur doit être inf�erieure au seuil dis
riminant les deux vitesses de drainage. Ce seuil vautau plus 112.5 mm, la valeur qui est atteinte quand la 
ou
he super�
ielle est absente et que lahauteur de la 
ou
he profonde est 1 m.La r�esultante des variations du ruissellement et du drainage entre les simulations expliqueles variations de l'�e
oulement total, qui augmente ave
 b d'o
tobre �a janvier 
'est-�a-dire quand1) le ruissellement augmente ave
 b et 2) le drainage est faible dans toutes les simulations. Enrevan
he, l'�e
oulement total est assez similaire dans toutes les simulations pendant le reste del'ann�ee : en mars-avril en parti
ulier, DRN et TOT pr�esentent des �e
oulements totaux similaires
ar leur ruissellement et leur drainage sont assez similaires. TOT5 pr�esente un �e
oulement totalsimilaire �a 
elui des deux simulations pr�e
�edentes 
ar la forte augmentation du ruissellementest 
ontrebalan
�ee par la forte diminution du drainage �a la même p�eriode. En�n, la simulationTOT0.5 pr�esente en avril un �e
oulement total un peu plus faible que les autres simulations, quine s'explique pas par une pr�e
ipitation nette plus faible. En fait, la param�etrisation SSV ave
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e du param�etre b sur la sensibilit�e du MCG �a la param�etrisation SSV 91b=0.5 n'est pas suÆsante pour augmenter le ruissellement en mars-avril, mais son augmentationd'o
tobre �a janvier entrâ�ne une diminution de l'humidit�e du sol, et de 
e fait du drainage, quiest quant �a elle suÆsante pour r�eduire l'�e
oulement total.Finalement, l'augmentation de b est 
apable d'ampli�er l'augmentation du ruissellementproduite par la param�etrisation SSV ave
 b=0.2 par rapport au ruissellement \tout ou rien"(DRN). Trois p�eriodes sont �a distinguer :{ la p�eriode de remplissage du sol (i
i d'o
tobre �a janvier), o�u le ruissellement est augment�epar la param�etrisation SSV pour les trois valeurs test�ees de b, et o�u 
ette augmentationest transmise �a l'�e
oulement total,{ la p�eriode d'humidit�e maximale o�u seul b=5 r�eussit �a entrâ�ner une augmentation duruissellement ; 
ette augmentation n'est 
ependant pas transmise �a l'�e
oulement total �a
ause de la diminution du drainage, qui est tr�es sensible �a la valeur de b �a 
ette p�eriode,{ en�n, en �et�e, quand la 
onvergen
e d'humidit�e est n�egative, il n'y a pas (ou presque pas)de ruissellement. C'est en revan
he �a 
ette p�eriode, quand la demande �evaporative de l'at-mosph�ere est forte et que la diminution de l'humidit�e du sol par la param�etrisation SSVse traduit par une augmentation du stress hydrique, que l'�evaporation est r�eduite. L'hu-midit�e du sol n'�etant r�eduite notablement qu'ave
 b=0.5 et b=5, 
'est dans 
es simulationsque l'�evaporation est notablement diminu�ee par rapport �a DRN (�gure 3.16). C'est 
ettediminution de l'�evaporation en �et�e qui entrâ�ne l'augmentation de 
onvergen
e d'humidit�epermettant de fermer le bilan hydrique.3.5.3 Etude du 
y
le hydrologique globalEn moyenne annuelle sur les 
ontinents, seul b=5 permet une augmentation notable del'�e
oulement total et de la 
onvergen
e d'humidit�e par rapport �a DRN (tableau 3.5). Le pa-ragraphe pr�e
�edent explique 
es augmentations dans un 
as o�u elles ne sont pas simultan�ees,si bien que l'augmentation de 
onvergen
e d'humidit�e n'est pas la 
ause dire
te de l'augmen-tation d'�e
oulement total. Il est par ailleurs montr�e (paragraphe 3.4.1) que dans les zones deforte 
onvergen
e d'humidit�e, 
e sont les variations de 
ette derni�ere qui 
ausent les varia-tions de l'�e
oulement total quand b=0.2. La se
tion 2.2 montre quant �a elle que la diminutiond'�evaporation due �a l'introdu
tion du drainage entre MIN et DRN entrâ�ne une augmentation dela 
onvergen
e d'humidit�e, en parti
ulier dans les tropiques. Dans un obje
tif de g�en�eralisation,le but de 
e paragraphe est d'�etudier :{ la relation entre les anomalies du 
y
le hydrologique dues �a la param�etrisation SSV et la
ir
ulation g�en�erale,{ 
omment 
ette relation est modul�ee par l'augmentation de b.3.5.3.1 Comparaison de TOT et TOT5 : in
uen
e du param�etre b.Les �gures 3.17 et 3.18 repr�esentent, pour les mêmes variables, les anomalies annuellesTOT-DRN et TOT5-DRN ave
 les mêmes iso
ontours. Tant pour le ruissellement, l'humidit�edu sol que pour l'�evaporation, les di��eren
es entre les deux s�eries de 
artes sont frappantes.
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Fig. 3.17 { Di��eren
e (TOT-DRN) : moyennes annuelles sur quatre ans a du ruissellementen mm/j, b de l'humidit�e du sol en mm, 
 de l'�evaporation en mm/j, et d de la 
onvergen
ed'humidit�e en mm/j.
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e (TOT5-DRN) : voir �gure 3.17.



94 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementIl a d�ej�a �et�e expliqu�e que l'augmentation globale du ruissellement ave
 b=0.2 est tr�esfaible 
ar les variations les plus fortes ont lieu dans les tropiques, o�u elles sont autant positivesque n�egatives 
ar elles sont asso
i�es aux variations de 
onvergen
e d'humidit�e, lesquelles sontprin
ipalement dues �a la forte variabilit�e de 
ette grandeur dans les tropiques. Au 
ontraire, ave
b=5, le ruissellement augmente quasi globalement par rapport �a DRN, et les fortes augmentationssont plus fr�equentes. Il existe toujours des diminutions dans les tropiques, dans les zones o�u la
onvergen
e d'humidit�e est plus faible dans SSV5 que dans DRN, mais 
es zones sont moins�etendues qu'ave
 b=0.2. L'extension et l'intensi�
ation des anomalies positives de ruissellementave
 b=5 sont asso
i�ees �a une extension et une intensi�
ation des anomalies n�egatives d'humidit�edu sol, et don
 d'�evaporation. Les diminutions de 
ette derni�ere entre DRN et TOT5 peuventêtre tr�es fortes : parfois sup�erieures �a 0.4 mm/j (environ 145 mm/an) dans les tropiques, etfr�equemment de l'ordre de 0.15 mm/j (environ 50 mm/an) dans les zones arros�ees des extra-tropiques.Les di��eren
es entre les anomalies de 
onvergen
e d'humidit�e sont beau
oup moins marqu�ees.En parti
ulier, 
es anomalies ont le même ordre de grandeur dans les deux 
as. En revan
he, leurdistribution spatiale est di��erente. Dans les tropiques, l'�etendue et la 
onnexit�e des anomaliespositives est plus forte ave
 b=5 qu'ave
 b=0.2, alors que les anomalies n�egatives sont beau
oupmoins �etendues. La signi�
ativit�e de telles observations est diÆ
ile �a d�eterminer �etant donn�e lafaiblesse des anomalies et la forte variabilit�e de la 
onvergen
e d'humidit�e dans 
es r�egions enregard de la 
ourte dur�ee des simulations �etudi�ees. Il est 
ependant probable que des anomaliesaussi �etendues que 
elles observ�ees ave
 b=5 en Afrique 
entrale et dans le bassin amazonienindiquent un 
hangement de 
onvergen
e d'humidit�e li�e �a un pro
essus physique. Dans les extra-tropiques, les anomalies de 
onvergen
e d'humidit�e, essentiellement positives, sont plus �etenduesave
 b=5 qu'ave
 b=0.2, et semblent signi�
atives en regard de la variabilit�e plus faible de la
onvergen
e d'humidit�e dans 
es r�egions que dans les tropiques.Finalement, l'augmentation de b �a une forte valeur 
omme 5 est 
apable, en �etendant etintensi�ant les 
hangements hydrologiques �a la surfa
e des 
ontinents, d'entrâ�ner une augmen-tation signi�
ative de la 
onvergen
e d'humidit�e, alors qu'ave
 b=0.2, 
ette augmentation parrapport �a DRN ne ressort pas de la variabilit�e.3.5.3.2 Comparaison de (TOT5-DRN) et (DRN-MIN) : in
uen
e des variationsd'�evaporation sur le 
y
le hydrologique globalEn moyenne sur les 
ontinents, les 
hangements du 
y
le hydrologique dus �a la pa-ram�etrisation SSV ave
 b=5 ont la même amplitude que 
eux induits par la param�etrisationnon-lin�eaire du drainage (se
tion 2.2). La �gure 3.19 montre que l'augmentation de 
onvergen
ed'humidit�e sur les 
ontinents entre DRN et TOT5 est, 
omme entre MIN et DRN, (�gure 2.11),aliment�ee par une augmentation de la divergen
e d'humidit�e sur les o
�eans1. La �gure 3.19 est
ependant beau
oup plus bruit�ee que la �gure 2.11. Ce
i pourrait s'expliquer par la faible lon-gueur de la simulation TOT5, mais l'�etude des di��eren
es entre DRN et MIN donne des r�esultatstr�es similaires sur la p�eriode 1980-1988 et sur la p�eriode 1981-84.1Il faut noter que les moyennes zonales pr�esent�ees en �gure 3.19 sont exprim�ees en unit�e de surfa
e, et que lasurfa
e des o
�eans est deux fois plus importante que 
elle des 
ontinents
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Fig. 3.19 { Moyenne zonale annuelle de la di��eren
e de 
onvergen
e d'humidit�e entre DRN etTOT5 (mm/j), sur les 
ontinents et sur les o
�eans.Nous nous proposons don
 d'�etudier dans 
e paragraphe si les anomalies du 
y
le hydrolo-gique 
aus�ees par la param�etrisation SSV ave
 b=5 et par la param�etrisation du drainage ont des
ara
t�eristiques spatio-temporelles di��erentes. Pour 
ela, nous �etudierons les moyennes zonalesdu 
y
le hydrologique sur les 
ontinents, en fon
tion de la latitude et du temps. Dans toutesles �gures repr�esentant 
es moyennes zonales (�gures 3.20 �a 3.23), les moyennes sont 
al
ul�eessur l'ensemble des ann�ees analys�ees. Les premier et dernier mois (d�e
embre et janvier) ont desvaleurs identiques �a 
elles des mêmes mois dans l'ann�ee 
ompl�ete. Ces deux mois sont rajout�espour �eviter les e�et de bords, et mieux voir le 
y
le annuel.Les �gures 3.20 et 3.21 montrent les anomalies d'�evaporation et de pr�e
ipitation dansles extra-tropiques au 
ours du temps. Les deux param�etrisations hydrologiques induisent desdiminutions d'�evaporation en �et�e, 
ar 
'est �a 
ette p�eriode que l'�evaporation est limit�ee parle stress hydrique. Le pro
essus de re
y
lage (Brubaker et al., 1993) entrâ�ne ave
 les deuxparam�etrisations des diminutions de pluie en �et�e. Celles-
i sont proportionnelles aux diminutionsd'�evaporation, et sont plus fortes ave
 la param�etrisation SSV, b=5 qu'ave
 la param�etrisationnon-lin�eaire du drainage. Ave
 la param�etrisation SSV, il existe dans les extra-tropiques desvariations de pr�e
ipitation en dehors de l'�et�e : 
es variations, positives de 30 �a 40oN, et n�egativesplus au Nord, sont asso
i�ees �a des variations similaires de 
onvergen
e d'humidit�e, et ne sontpeut-être pas signi�
atives 
ar 1) elles se produisent pendant la saison des pluies, 
'est-�a-direquand la varian
e des pr�e
ipitations est maximale, et 2) l'�etude n'est faite que sur quatre ans.Dans les tropiques, les deux param�etrisations induisent des 
hangements di��erents du
y
le hydrologique. La �gure 3.22 montre que les diminutions d'�evaporation 
aus�ees par lesdeux param�etrisations n'ont pas la même lo
alisation vis-�a-vis de la ZCIT (dont le par
ours estpr�esent�e pour la simulation DRN sur la �gure 3.24). Les diminutions d'�evaporation asso
i�ees�a la param�etrisation du drainage sont prin
ipalement lo
alis�ees dans la ZCIT, alors que 
ellesqui sont asso
i�ees �a la param�etrisation SSV ave
 b=5 sont plutôt lo
alis�ees sur les bords de la
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Fig. 3.20 { Evaporation (mm/j) : moyennes zonales sur les 
ontinents des di��eren
es (TOT5-DRN) et (DRN-MIN), en fon
tion de la latitude et du temps, dans les extra-tropiques del'h�emisph�ere nord.DRN - MIN
dec jan feb mar apr may jun jul aug sep oct nov dec jan
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Fig. 3.21 { Pr�e
ipitation (mm/j) : voir �gure 3.20.
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Fig. 3.22 { Evaporation (mm/j) : 
omme la �gure 3.20, mais dans les tropiques.DRN - MIN
dec jan feb mar apr may jun jul aug sep oct nov dec jan
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Fig. 3.23 { Convergen
e d'humidit�e (mm/j) : voir �gure 3.22.
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Fig. 3.24 { Convergen
e d'humidit�e dans DRN dans les tropiques (mm/j) : moyennes zonalessur les 
ontinents en fon
tion de la latitude et du temps ; iso
ontours �a 1, 2, 3, 4, 5, 6.ZCIT. Ce
i est en a

ord ave
 les observations report�ees pr�e
�edemment (se
tion 3.5.2), selonlesquelles la param�etrisation SSV agit avant tout en p�eriode de remplissage du sol, alors que laparam�etrisation du drainage agit avant tout quand le sol est tr�es humide, et don
 pendant lasaison des pluies.Les variations de 
onvergen
e d'humidit�e (�gure 3.23) sont, ave
 les deux param�etrisations,
entr�ees sur la ZCIT et dans son voisinage. Elles pr�esentent 
ependant des 
ara
t�eristiquesdi��erentes par rapport �a la ZCIT.La param�etrisation du drainage entrâ�ne de fortes augmentations de la 
onvergen
e d'hu-midit�e sur la ZCIT de d�e
embre �a mai. Ce
i 
orrespond aux ph�enom�enes expliqu�es en janvier(se
tion 2.2.5.1) par le pro
essus propos�e par Pol
her (1995) : la diminution d'�evaporationdans la ZCIT y augmente le 
ux de 
haleur sensible, 
e qui augmente le nombre d'�ev�enementsfortement 
onve
tifs, et don
 la pluie et la 
onvergen
e. De juillet �a novembre en revan
he, la
onvergen
e d'humidit�e diminue sur la ZCIT, mais augmente plus au nord. Ce
i 
orrespond aufait que la 
ir
ulation de Hadley-Walker est fortement perturb�ee par la mousson indienne dansl'h�emisph�ere Nord en �et�e, et que la param�etrisation du drainage d�e
ale la mousson vers le Nord(se
tion 2.2.5.2).La param�etrisation SSV ave
 b=5 entrâ�ne, de janvier �a juillet, une augmentation de la
onvergen
e d'humidit�e sur les bords de la ZCIT, o�u l'�evaporation diminue, et une diminutionde la 
onvergen
e d'humidit�e au 
oeur de la ZCIT. Comme nous l'avons montr�e dans la se
tion2.3.3.2, la 
onvergen
e d'humidit�e des r�egions moyennement 
onve
tives au bord de la ZCITest moins sensible au 
ux de 
haleur sensible que 
elle des zones tr�es 
onve
tives, si bien quela diminution d'�evaporation s'y traduit par une augmentation de la 
onvergen
e d'humidit�e. Ilest probable que la diminution de 
onvergen
e d'humidit�e sur la ZCIT r�esulte dire
tement del'augmentation de la 
onvergen
e dans les r�egions adja
entes. La �gure 3.23 montre en�n que la
onvergen
e d'humidit�e augmente sur la ZCIT d'août �a d�e
embre, et qu'elle diminue fortementplus au nord, notamment de juin �a septembre. Ce
i sugg�ere un d�epla
ement de la moussonindienne d'�et�e vers le sud entre DRN et TOT5, qui est 
on�rm�e par la �gure 3.25.Finalement, les deux param�etrisations hydrologiques induisent des 
hangements similairesdu 
y
le hydrologique dans les extra-tropiques 
ar elles y diminuent l'�evaporation �a la même
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Fig. 3.25 { Di��eren
es (TOT5-DRN) de 
onvergen
e d'humidit�e en juillet ; isolignes �a -4, -2, -1,1, 2, 4 mm/j.p�eriode, en �et�e, quand le stress hydrique est 
apable de limiter l'�evaporation. Alors la diminutiond'�evaporation entrâ�ne une diminution des pluies par voie de re
y
lage.Dans les tropiques au 
ontraire, les deux param�etrisations ne r�eduisent pas l'�evaporationaux mêmes p�eriodes 
ar elles ne sont pas e�e
tives pour les mêmes valeurs d'humidit�e du sol.Il semble que 
e sont 
es di��eren
es de phasage des anomalies d'�evaporation qui expliquent lesdi��eren
es de phasage des anomalies de 
onvergen
e d'humidit�e et de pr�e
ipitation.Pendant l'hiver bor�eal, quand la 
ir
ulation m�eridienne de Hadley n'est pas perturb�ee parla 
ir
ulation de mousson, 
es anomalies s'expliquent en r�ef�eren
e �a l'�energ�etique de la 
onve
tiontropi
ale, selon les m�e
anismes propos�es par Pol
her (1995). On peut r�esumer 
es anomalies parle fait que la param�etrisation du drainage entrâ�ne une 
on
entration de la ZCIT, alors que laparam�etrisation SSV ave
 b=5 entrâ�ne un �etalement m�eridien de la ZCIT.La 
ir
ulation de mousson est elle aussi a�e
t�ee di��eremment par les deux param�etrisations.Ce
i est tr�es 
ertainement li�e �a la lo
alisation di��erente des anomalies d'�evaporation pendantl'�et�e bor�eal, entrâ�nant des anomalies di��erentes de temp�erature et de pression, li�ees de mani�ere
omplexe �a la 
ir
ulation de Hadley-Walker.3.5.4 R�esum�e et dis
ussionL'�etude des simulations TOT0.5 et TOT5 montre tout d'abord que l'augmentation duparam�etre b, 
ara
t�erisant l'h�et�erog�en�eit�e spatiale �a petite �e
helle des 
apa
it�es utiles dansla param�etrisation SSV, est 
apable d'augmenter la r�eponse du 
y
le hydrologique �a la pa-ram�etrisation SSV. Cependant, seule la valeur extrême b=5 entrâ�ne des di��eren
es vraimentsigni�
atives par rapport �a la simulation DRN. Ce
i est en a

ord ave
 les r�esultats obtenusave
 les param�etrisations hydrologiques bas�ees sur une distribution exponentielle de la pluie surune fra
tion " de la maille (appendi
e C). Ainsi, Bonan (1996), ave
 un param�etre "=0.6, trouveune faible sensibilit�e du MCG CCM2 du NCAR �a la repr�esentation de la variabilit�e sous maille�a petite �e
helle de l'hydrologie. Jonhson et al. (1993) ont pour leur part test�e la param�etrisationdu ruissellement distribu�e de Entekhabi et Eagleson (1989) dans le MCG du GISS. Ils ont dûfortement augmenter la variabilit�e sous maille, par une diminution de " de 0.6 �a 0.15, pourobserver une sensibilit�e signi�
ative du 
y
le hydrologique simul�e �a leur param�etrisation. Lesanomalies r�esultantes sont plus importantes que 
elles 
aus�ees dans le MCG du LMD par la



100 Chapitre 3. Sensibilit�e du MCG �a la variabilit�e sous-maille du ruissellementparam�etrisation SSV ave
 b=5. Ce
i est sans doute li�e �a la d�ependan
e du ruissellement enversl'intensit�e des pr�e
ipitations dans la param�etrisation de Entekhabi et Eagleson. Ce pro
essus,qui 
orrespond au ruissellement de Horton, n'est pas du tout repr�esent�e dans la param�etrisationSSV (appendi
e C).Ave
 b=5, la param�etrisation SSV entrâ�ne des anomalies d'�evaporation, de 
onvergen
ed'humidit�e et de pr�e
ipitation de même amplitude moyenne que 
elles induites par la pa-ram�etrisation du drainage. La diminution d'�evaporation 
aus�ee par les deux param�etrisationsentrâ�ne une diminution des pr�e
ipitations estivales dans les extra-tropiques, par re
y
lage, ainsiqu'une augmentation de 
onvergen
e d'humidit�e dans les tropiques. Cette derni�ere est dans lesdeux 
as asso
i�ee �a une augmentation de la divergen
e d'humidit�e sur les o
�eans, mais elle nepr�esente pas les mêmes 
ara
t�eristiques spatio-temporelles dans les deux 
as :{ la param�etrisation du drainage est asso
i�ee �a une 
on
entration de la ZCIT, ainsi qu'�a und�e
alage vers le nord de la mousson indienne,{ la param�etrisation SSV ave
 b=5 est asso
i�ee au 
ontraire �a un �etalement de la ZCIT, et�a un d�e
alage vers le sud de la mousson indienne.Ces di��eren
es semblent li�ees au fait que les deux param�etrisations ne sont pas e�e
tives auxmêmes valeur d'humidit�e et ne 
hangent pas l'�evaporation aux mêmes p�eriodes, et elles sugg�erentque l'�evaporation 
ontinentale �a une in
uen
e notable sur la 
ir
ulation tropi
ale.La 
ompr�ehension de 
es r�esultats n�e
essite une �etude approfondie de la dynamique de la
ir
ulation de Hadley-Walker. Ce travail imposera de r�ealiser la simulation TOT5 sur 10 ans, 
arla 
ir
ulation de Hadley-Walker pr�esente une forte variabilit�e inter-annuelle, qui ne permet pasdes �etudes statistiques rigoureuses sur quatre ans, d'autant plus que la p�eriode 
hoisie 
ontientun tr�es fort �ev�enement El Ni~no (1982/83).
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Chapitre 4Intera
tions de la param�etrisationSSV ave
 les autres pro
essushydrologiquesDans les 
hapitres 2 et 3, nous avons �etudi�e les e�ets de la param�etrisation du drainage,de la 
apa
it�e en eau du sol, et de la param�etrisation SSV du ruissellement sur le 
y
le hydrolo-gique simul�e par le MCG du LMD. Dans 
es deux 
hapitres, 
haque param�etrisation est �etudi�eeind�ependamment des autres, �a l'ex
eption de la param�etrisation SSV, dont l'in
uen
e est �etudi�eeen pr�esen
e de drainage. La 
onservation de l'eau �a long terme dans les simulations �etudi�ees estsus
eptible d'entrâ�ner des r�etroa
tions vari�ees entre les di��erentes param�etrisations, puisque
elles-
i modi�ent l'humidit�e du sol, et que drainage et ruissellement distribu�e d�ependent de
ette derni�ere.Ce 
hapitre est 
onsa
r�e �a l'�etude des intera
tions de la param�etrisation SSV du ruisselle-ment ave
 le drainage et la 
apa
it�e en eau du sol. Un des buts de 
ette �etude est de d�eterminersi la faible sensibilit�e du MCG du LMD �a la param�etrisation SSV ave
 b=0.2 n'est pas asso
i�eeau terme de drainage.4.1 Intera
tions ave
 le drainageToutes les simulations �etudi�ees dans le 
adre de la sensibilit�e �a la param�etrisation SSV
omprennent un terme de drainage. Il a �et�e montr�e dans la se
tion 2.2 que 
elui-
i diminuesigni�
ativement l'humidit�e du sol. Il peut don
 exer
er une in
uen
e sur la sensibilit�e du 
y
lehydrologique �a la param�etrisation SSV. Nous nous proposons dans 
e paragraphe d'�etudier lasensibilit�e du 
y
le hydrologique �a la param�etrisation SSV (ave
 b=0.2 et 5), dans une versionde SECHIBA sans drainage, et de 
omparer 
ette sensibilit�e �a 
elle obtenue en pr�esen
e dedrainage.Par ailleurs, plusieurs auteurs ont test�e des mod�eles d'hydrologie du sol in
luant la pa-ram�etrisation SSV et un terme de drainage, quoique 
e terme soit souvent param�etris�e di��eremmentdu nôtre. Le tableau 4.1 r�e
apitule plusieurs param�etrisations du drainage asso
i�ees �a la pa-ram�etrisation SSV. La param�etrisation utilis�ee par Stamm et al. et Wood et al., au sein dumod�ele hydrologique VIC (pour \Variable In�ltration Capa
ity") est lin�eaire, et 
elle utilis�ee
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tions de la param�etrisation SSV ave
 les autres pro
essus hydrologiquesTab. 4.1 { Param�etrisations du drainage asso
i�ees �a la param�etrisation SSV. Dans les deuxmod�eles hydrologiques pr�esent�es, le sol ne poss�ede qu'une 
ou
he.R�ef�eren
es SSV DrainageStamm et al. (1994) b=0.3 Qb = kbW Qb : drainageWood et al. (1992) b=0.01 �a 10 W : humidit�e du solkb=0.005 jour�1Rowntree et Lean (1994) b=0.01 ou 0.5 Yg = Ks(W=Wsat)
 Yg : drainageW : humidit�e du sol (1 
ou
he)Wsat : 
apa
it�e �a saturationKs=6.5 mm.h�1
=8par Rowntree et al., si elle n'est pas lin�eaire, ne pr�esente pas de dis
ontinuit�e entre deux r�egimes
omme la nôtre. A titre d'exemple, nous nous proposons d'�etudier les di��eren
es induites surle 
y
le hydrologique, mais aussi sur la sensibilit�e �a la param�etrisation SSV, quand notre pa-ram�etrisation non-lin�eaire est rempla
�ee par une param�etrisation lin�eaire du drainage.4.1.1 M�ethodeCes �etudes sont r�ealis�ees �a l'aide de simulations for
�ees, selon la m�ethode pr�esent�ee dansPol
her et al. (1996). Dans 
es simulations, l'hydrologie de la surfa
e et du sol est simul�ee parSECHIBA, mais 
e mod�ele est d�e
oupl�e du MCG : une seule maille est trait�ee, ave
 un for�
age detous les 
hamps m�et�eorologiques d'entr�ee. Les donn�ees de for�
age, qui sont pres
rites au pas detemps de 30 minutes, 
omprennent la temp�erature de surfa
e, l'humidit�e de l'air, le 
oeÆ
ientde frottement, la vitesse horizontale du vent, la pression atmosph�erique, la pr�e
ipitation, lerayonnement solaire et net �a la surfa
e. La rugosit�e et l'alb�edo de la surfa
e, ainsi que les valeursinitiales de l'humidit�e du sol et de la temp�erature, sont �egalement pres
rites.Cette m�ethode de for�
age ne permet au
une r�etroa
tion de la surfa
e sur l'atmosph�ere, 
equi empê
he toute �etude de la dynamique du 
limat. De plus, le bilan d'�energie n'est pas r�ealis�edans le mod�ele for
�e, si bien que l'�energie de la surfa
e peut ne pas être 
onserv�ee. Cette m�ethodede for�
age revient don
 �a imposer �a 
haque pas de temps la pr�e
ipitation et l'�evapotranspirationpotentielle (�gure 4.1. Le for�
age pr�esente 
ependant plusieurs avantages. Tout d'abord, le tempsde 
al
ul est 
onsid�erablement r�eduit par rapport �a un MCG. L'absen
e de r�etroa
tion estparti
uli�erement int�eressante dans le 
adre de la 
omparaison de plusieurs mod�eles de surfa
e.Comme les di��eren
es de 
omportement de 
es mod�eles �a la surfa
e n'entrâ�nent pas de di��eren
edans les 
hamps atmosph�eriques d'entr�ee, il est 
ertain que les premi�eres ne sont dues qu'auxdi��eren
es entre les mod�eles. Ce
i explique que 
ette m�ethode de for�
age soit largement utilis�eedans les programmes d'inter-
omparaison des mod�eles de surfa
e (Henderson-Sellers et al., 1996;
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Fig. 4.1 { Mod�ele de surfa
e for
�e : for�
age des pr�e
ipitations et de l'�evapotranspiration poten-tielle ETP (moyenne glissante sur 7 jours).Pol
her et al., 1996).Les donn�ees initiales et 
elles utilis�ees pour le for�
age �a 
haque pas de temps proviennentd'une simulation uni
olonne1 du MCG du United Kingdom Meteorologi
al OÆ
e (UKMO).Les donn�ees de for�
age 
ouvrent un an, et 
orrespondent �a un 
limat semi-humide, typique-ment 
elui du sud de l'Angleterre (Pol
her et al., 1996). Le for�
age hydrologique est pr�esent�esur la �gure 4.1. La pr�e
ipitation est relativement �elev�ee, ave
 un total annuel de 695 mm.L'�evapotranspiration potentielle est maximale en �et�e, quand le rayonnement solaire in
ident estfort et que la v�eg�etation est bien d�evelopp�ee. Les maxima d'�evapotranspiration potentielle (juin,août) sont anti-
orr�el�es aux maxima de pr�e
ipitation, 
ar la n�ebulosit�e asso
i�ee aux derniersdiminue le rayonnement solaire in
ident. L'humidit�e du sol d�epend �evidemment du mod�ele desurfa
e, mais les for�
ages de pr�e
ipitation et d'�evapotranspiration potentielle lui imposent un
y
le annuel marqu�e : le sol est satur�e ou presque en hiver, et s'ass�e
he fortement en �et�e.4.1.2 Des
ription des simulationsHuit simulations sont r�ealis�ees ave
 
e for�
age. Dans 
ha
une d'elles, l'�evaporation et lesto
kage de l'eau dans le sol sont, 
omme dans le MCG, d�e
rites par SECHIBA (Du
oudr�eet al., 1993). Les huit simulations ne di��erent que par les param�etrisations du drainage et duruissellement (tableau 4.2). Les simulations MIN, DRN, TOT et TOT5 
onstituent des r�ef�eren
espar rapport aux simulations utilisant le MCG du LMD, et les simulations SSV et SSV5 sont1Un mod�ele uni
olonne est �egalement un mod�ele for
�e. A l'int�erieur d'une 
olonne d'air, il repr�esente l'ensembledes pro
essus \physiques" (appendi
e A), in
luant les pro
essus de surfa
e, mais les 
ux lat�eraux de masse, d'eauet d'�energie aux limites de la 
olonne sont for
�es �a 
haque pas de temps par des valeurs simul�ees par un MCG(
elui du UKMO i
i).



104 Chapitre 4. Intera
tions de la param�etrisation SSV ave
 les autres pro
essus hydrologiquesTab. 4.2 { Pr�esentation des simulations for
�ees.Nom Drainage RuissellementMIN Non \tout ou rien"SSV Non SSV, b=0.2DRN Oui : non-lin�eaire \tout ou rien"TOT Oui : non-lin�eaire SSV, b=0.2SSV5 Non SSV, b=5TOT5 Oui : non-lin�eaire SSV, b=5DRL Oui : lin�eaire \tout ou rien"VIC Oui : lin�eaire SSV, b=0.2
destin�ees �a �etudier l'e�et de la param�etrisation SSV quand elle n'est pas asso
i�ee au drainage.
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 le drainage 105Tab. 4.3 { Valeur du param�etre du drainage lin�eaire dans les simulations for
�ees DRL et VIC.Dmini (mm.h�1)Cou
he profonde 0.03Cou
he super�
ielle 0.12
Tab. 4.4 { Simulations for
�ees MIN, SSV, DRN et TOT : e�ets annuels des param�etrisationsSSV ave
 b=0.2 et du drainage, exprim�es en pour
entage du 
hangement maximal (TOT-MIN).Param�etrisation \isol�ee" Param�etrisation \asso
i�ee"SSV, b=0.2 drainage SSV, b=0.2 drainage(SSV-MIN) (DRN-MIN) (TOT-DRN) (TOT-SSV)E
oulement total 32 % 81 % 19 % 68 %Evaporation 32 % 79 % 21 % 68 %Humidit�e du sol 40 % 62 % 38 % 60 %Dans les simulations DRL et VIC, la param�etrisation non-lin�eaire du drainage d�e
rite dansla se
tion 2.2.2 est rempla
�ee, dans les deux 
ou
hes de sol, par une param�etrisation lin�eaire dudrainage : Di = Dmini WiWmaxi (4.1)ave
 les mêmes notations que dans les �equations du drainage non-lin�eaire (paragraphe 2.2.2).Dans 
e 
as parti
ulier, W limi = Wmaxi . Par analogie ave
 la loi lin�eaire utilis�ee par Stamm etal. (1994) dans le mod�ele VIC �a une 
ou
he de sol, nous avons 
hoisi pour la 
ou
he profondede d�e�nir Dmini = 150 kb, 150 mm �etant la valeur maximale de la 
apa
it�e en eau de la 
ou
heprofonde dans SECHIBA, et kb �etant donn�e dans le tableau 4.1. Cette valeur est multipli�ee par4 pour la 
ou
he super�
ielle du sol, 
omme dans la param�etrisation non-lin�eaire du drainage.Les valeurs r�esultantes de Dmini sont donn�ees dans le tableau 4.3.Le bilan d'eau de la premi�ere ann�ee simul�ee n'est �equilibr�e dans au
une des huit simula-tions. Le for�
age est don
 r�ep�et�e en prenant 
omme humidit�e initiale la valeur obtenue �a la �nde la premi�ere ann�ee, et 
'est 
ette deuxi�eme ann�ee, dont le bilan d'eau est �equilibr�e, qui estanalys�ee pour 
ha
une des simulations.4.1.3 R�esultats4.1.3.1 Drainage non-lin�eaire et param�etrisation SSV ave
 b=0.2Le tableau 4.4 
ompare les e�ets dire
ts sur l'hydrologie de surfa
e de la param�etrisationdu drainage et de la param�etrisation SSV ave
 b=0.2. Les e�ets d'une param�etrisation sont
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essus hydrologiques

Fig. 4.2 { Mod�ele de surfa
e for
�e : 
omparaison des humidit�es du sol (mm) simul�ees par MIN,DRN, et SSV et TOT (b=0.2) (moyenne glissante sur 7 jours).�etudi�es quand{ elle est \isol�ee" : son e�et est alors estim�e en 
omparant deux simulations dont au
unen'in
lut la deuxi�eme param�etrisation,{ elle est \asso
i�ee" : les deux simulations 
ompar�ees pour �etablir l'e�et de la premi�eresimulation in
luent la deuxi�eme param�etrisation.Le tableau 4.4 montre tout d'abord que la param�etrisation du drainage a un e�et beau
oupplus important que la param�etrisation SSV ave
 b=0.2, que 
es param�etrisations soient \isol�ees"ou \asso
i�ees". Il montre �egalement que les deux param�etrisations ont un e�et plus fort surl'�e
oulement total et l'�evaporation lorsqu'elles sont \isol�ees" que lorsqu'elles sont \asso
i�ees".Ce
i pourrait expliquer, au moins en partie, la faible sensibilit�e du MCG du LMD �a la pa-ram�etrisation SSV ave
 b=0.2, puisque 
elle-
i est \asso
i�ee" au drainage dans les simulations�etudi�ees. Cependant, l'humidit�e du sol r�epond de mani�ere identique au deux param�etrisation,que 
elles-
i soient \isol�ees" ou \asso
i�ees". La �gure 4.2 montre le 
y
le annuel de l'humidit�edu sol dans les quatre simulations 
ompar�ees. Il 
onvient de distinguer trois p�eriodes :{ de mi-juin �a mi-o
tobre, la param�etrisation SSV a par ailleurs plus d'e�et que la pa-ram�etrisation du drainage, 
ar l'humidit�e du sol de la 
ou
he profonde reste le plus souventen dessous du seuil dis
riminant les deux vitesses de drainage.D'autre part, les deux param�etrisations ont plus d'e�et lorsqu'elles sont \isol�ees" quelorsqu'elles sont \asso
i�ees". A 
ette p�eriode, on peut 
onsid�erer que le sol ne peut êtreamen�e �a saturation par les pluies, si bien que le ruissellement distribu�e est une fon
tion
roissante de l'humidit�e du sol (�equation 3.30). La diminution de l'humidit�e du sol parle drainage limite don
 l'augmentation du ruissellement par la param�etrisation SSV. Demême le drainage �etant une fon
tion 
roissante de l'humidit�e du sol, et 
ette derni�ere�etant diminu�ee par le ruissellement distribu�e, l'augmentation du drainage \asso
i�e" estplus faible que 
elle du drainage \isol�e". Ces intera
tions d�e�nissent une 
omp�etition entre
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 le drainage 107le ruissellement distribu�e et le drainage.{ de mi-o
tobre �a mi-janvier, la 
ou
he super�
ielle est tr�es r�eduite, et l'humidit�e du sol dela 
ou
he profonde, qui est presque �egale �a l'humidit�e totale repr�esent�ee sur la �gure 4.2,est au-dessus du seuil. Le drainage a don
 plus d'e�et que le ruissellement distribu�e.Ce dernier a par ailleurs plus d'e�et lorsqu'il est asso
i�e au drainage que lorsqu'il estisol�e : dans 
e dernier 
as, le sol sature tr�es vite, et le ruissellement distribu�e est �egal auruissellement \tout ou rien" ; au 
ontraire, en pr�esen
e de drainage, le sol n'est que rarementsatur�e, si bien que la param�etrisation SSV est en mesure d'augmenter le ruissellement, parrapport au ruissellement \tout ou rien"{ de mi-janvier �a mi-juin, le drainage a beau
oup plus d'e�et sur l'humidit�e du sol que le ruis-sellement distribu�e. Pendant 
ette p�eriode, le sol s'ass�e
he2, sous l'e�et de l'�evapotranspiration,qui est le plus souvent sup�erieure �a la pr�e
ipitation. Il n'y a don
 pratiquement pas deruissellement, et l'�e
oulement total est essentiellement 
onstitu�e par le drainage. Cettedominan
e du drainage sur le ruissellement empê
he toute intera
tion importante entreles deux param�etrisations hydrologiques, si bien que l'humidit�e du sol r�eagit de la mêmefa�
on �a une param�etrisation donn�ee, que 
elle-
i soit \isol�ee" ou \asso
i�ee".Le tableau 4.4 montre que la moyenne annuelle de l'�evaporation varie plus lorsque les pa-ram�etrisations hydrologiques sont \isol�ees" que lorsqu'elles sont \asso
i�ees". En e�et, 
'est demi-juin �a mi-o
tobre que l'�evaporation est limit�ee par le stress hydrique, et l'humidit�e du sol va-rie plus �a 
ette p�eriode lorsque les param�etrisations hydrologiques sont \isol�ees" que lorsqu'ellessont \asso
i�ees". La moyenne annuelle de l'�e
oulement total traduit �egalement la 
omp�etitionentre le drainage et le ruissellement distribu�e �a 
ette p�eriode, �a 
ause de l'�equilibre hydrologiquedes simulations, et du 
ouplage entre elles que 
onstitue la pr�e
ipitation for
�ee.En dehors des p�eriodes de saturation, il existe don
 une 
omp�etition entre le ruissellementdistribu�e et le drainage, qui diminue la sensibilit�e du 
y
le hydrologique �a la param�etrisationSSV ave
 b=0.2, si 
elle-
i est examin�ee en pr�esen
e de drainage 
omme 
'est le 
as dans lesexp�erien
es utilisant le MCG. Au 
ontraire, quand le sol est satur�e dans MIN, la pr�esen
e dudrainage augmente la sensibilit�e du 
y
le hydrologique �a la param�etrisation SSV, par rapport �asa sensibilit�e en absen
e de drainage.La sensibilit�e du 
y
le hydrologique �a la param�etrisation SSV ave
 b=0.2 est don
 bienmodi��ee par la pr�esen
e du terme non-lin�eaire de drainage d�e
rit en se
tion 2.2.2. A l'�e
helle duglobe, 
es modi�
ations peuvent se traduire soit par une augmentation, soit par une diminutionde 
ette sensibilit�e, selon les r�egimes hydrologiques des r�egions 
onsid�er�ees.4.1.3.2 Drainage non-lin�eaire et param�etrisation SSV ave
 b=5La �gure 4.3 montre que, pendant presque toute l'ann�ee, l'e�et sur l'humidit�e du sol dela param�etrisation SSV ave
 b=5 est bien sup�erieur �a 
elui de la param�etrisation du drainage,que les param�etrisations soient \isol�ees" ou \asso
i�ees". Ce
i est parti
uli�erement net de mi-2La saturation observ�ee d�ebut avril n'est qu'une interruption temporaire de 
et ass�e
hement
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Fig. 4.3 { Mod�ele de surfa
e for
�e : 
omparaison des humidit�es du sol (mm) simul�ees par MIN,DRN, et SSV5 et TOT5 (b=5) (moyenne glissante sur 7 jours).juin �a mi-janvier, o�u la param�etrisation SSV \isol�ee" a le même e�et que l'asso
iation desparam�etrisations.La 
ara
t�eristique prin
ipale de 
ette p�eriode reste 
ependant l'e�et dominant de la pa-ram�etrisation SSV ave
 b=5 sur l'humidit�e du sol. Cet e�et est si fort qu'il se traduit par unedi��eren
e dans les humidit�es maximales en hiver. Ainsi, même de mi-janvier �a mi-juin, o�u lafaiblesse de la 
onvergen
e d'humidit�e limite fortement le ruissellement distribu�e, une grandepartie des di��eren
es d'humidit�e entre les simulations est li�ee �a l'e�et de la param�etrisationSSV, quoique 
et e�et ait eu lieu au 
ours de la p�eriode de remplissage du sol.
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Fig. 4.4 { Mod�ele de surfa
e for
�e : 
omparaison des humidit�es du sol (mm) simul�ees par MIN,DRL, et SSV et VIC (b=0.2) (moyenne glissante sur 7 jours).Malgr�e la forte dominan
e de la param�etrisation SSV ave
 b=5 sur l'hydrologie du sol, ilpeut parâ�tre surprenant que, d'o
tobre �a d�e
embre, son e�et soit sup�erieur �a 
elui de l'asso
ia-tion dans TOT5. Ce
i s'explique par l'e�et de la param�etrisation du drainage sur l'�evaporation.Si jusque-l�a le drainage issu de la 
ou
he profonde a seul �et�e �etudi�e, i
i intervient le drainagede la 
ou
he super�
ielle vers la 
ou
he profonde. La 
ou
he super�
ielle n'est pas permanenteet apparâ�t quand il pleut sur un sol non satur�e, 
e qui est typique, ave
 le for�
age utilis�e, dela p�eriode automnale. Quand la 
ou
he super�
ielle est pr�esente, l'�evaporation d�epend de sonhumidit�e relative. Le drainage entre les deux 
ou
hes diminue l'humidit�e de la 
ou
he super�-
ielle, et don
 l'�evaporation, et alimente l'humidit�e de la 
ou
he profonde, moins e�e
tive pourl'�evaporation. C'est 
e qui explique que l'humidit�e totale du sol soit plus forte dans TOT5 quedans SSV5 en automne, quand la 
ou
he super�
ielle fon
tionne.4.1.3.3 Drainage lin�eaire et param�etrisation SSV ave
 b=0.2Le but de 
e paragraphe est de d�eterminer l'in
uen
e de la loi du drainage sur l'hydrologiedu sol, de mani�ere qualitative �a travers l'�etude de l'humidit�e du sol. Nous ne d�etaillerons pas lesintera
tions entre drainage et ruissellement, qui sont similaires �a 
elles expliqu�ees dans le 
as dudrainage non-lin�eaire.De mai �a o
tobre, les humidit�es simul�ees par DRL et VIC sont nettement plus faiblesque 
elles simul�ees par DRN et TOT. En e�et, l'humidit�e du sol est suÆsamment faible pourle drainage non-lin�eaire soit domin�e par son r�egime lent, et le 
oeÆ
ient asso
i�e pour la 
ou
heprofonde est 60 fois plus faible que le 
oeÆ
ient du drainage lin�eaire. L'�evaporation, qui a lieude mai �a o
tobre, est don
 plus sensible �a VIC qu'�a TOT : alors qu'elle vaut 341 mm/an dansMIN, elle est r�eduite �a 299 mm/an dans TOT, et �a 287 mm/an dans VIC.Au 
ontraire, les �gures 4.2 et 4.4 sont tr�es semblables de novembre �a avril. Ce
i indiqueque le r�egime rapide du drainage non-lin�eaire est similaire au drainage lin�eaire �etudi�e. En e�et,
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essus hydrologiquesTab. 4.5 { R�esum�e des di��eren
es observ�ees entre la simulation Bu
ket et la simulation VICpar Stamm et al. (1994) : moyennes annuelles sur les 
ontinents.Bu
ket VIC - Bu
ketE
oulement total (mm) 285 39�Humidit�e du sol (mm) 67 -25�Evaporation (mm) 584 -53�Pr�e
ipitation (mm) 869 -14Temp�erature de surfa
e (C) 13.3 -0.95�Tab. 4.6 { R�esum�e des di��eren
es observ�ees entre les MIN et TOT : moyennes annuelles sur les
ontinents. MIN TOT-MINE
oulement total (mm) 480 23�Humidit�e du sol (mm) 62 -8�Evaporation (mm) 566 -49�Pr�e
ipitation (mm) 1047 -27Temp�erature de surfa
e (C) 14.0 -0.5�l'ordre de grandeur des 
oeÆ
ients est le même (tableaux 2.1 et 4.3), et la puissan
e 1.5 ne joueque peu sur le r�egime rapide du drainage non-lin�eaire (�gure 2.2).4.1.4 R�esultats de Stamm et al (1994)Le tableau 4.5 r�esume la sensibilit�e du MCG du Geophysi
al Fluid Dynami
s Laboratory(GFDL) au mod�ele VIC (Stamm et al., 1994). Ce mod�ele, qui pr�esente une 
ou
he de sol, un ruis-sellement distribu�e par la param�etrisation SSV, ave
 b=0.3, et un drainage lin�eaire (tableau 4.1),est 
ompar�e au mod�ele Bu
ket, dans lequel le ruissellement est de type \tout ou rien" et quine 
omporte pas de drainage. Cette exp�erien
e de sensibilit�e est similaire �a 
elle qui 
ompareTOT �a MIN (tableau 4.6). VIC induit des variations plus importantes de l'�e
oulement total etde l'humidit�e du sol que TOT, 
e qui est tr�es 
ertainement li�e aux di��eren
es en p�eriode s�e
heentre les termes de drainage des deux exp�erien
es, 
omme 
ela a �et�e mis en �eviden
e �a traversles simulations for
�ees.Les variations d'�evaporation et de pr�e
ipitation sont en revan
he assez similaires dans lesdeux exp�erien
es, et les pr�e
ipitations sont même davantage diminu�ees dans TOT que dans VIC,par rapport aux simulations de r�ef�eren
e MIN et Bu
ket respe
tivement. Ce
i peut être dû, aumoins partiellement, aux di��eren
es entre les 
limats simul�es par les deux MCG. Mais 
ela peutaussi traduire des di��eren
es de sensibilit�e de l'�evaporation �a l'humidit�e du sol. Le sol de VIC
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it�e en eau du sol 111Tab. 4.7 { Pr�esentation des simulations.Capa
it�es en eau Hydrologie du solDes
ription Moyenne Drainage RuissellementDRN5 150/30 129 Non-lin�eaire \tout ou rien"DRN5+SSV 150/30 129 Non-lin�eaire SSV, b=0.2TWHC TWHC 287 Non-lin�eaire \tout ou rien"TWHC+SSV TWHC 287 Non-lin�eaire SSV, b=0.2n'est 
onstitu�e que d'une seule 
ou
he 
ontrairement au sol de SECHIBA dans TOT. Commenous l'avons vu pr�e
�edemment, quand la 
ou
he super�
ielle est pr�esente, 
'est son humidit�e quidomine l'�evaporation. Or l'humidit�e de la 
ou
he super�
ielle est davantage r�eduite que 
elle dela 
ou
he profonde 
ar le drainage est quatre fois plus rapide depuis la 
ou
he super�
ielle quedepuis la 
ou
he profonde. La di��eren
e de 
on
eption du 
ouplage entre le fon
tionnement dusol et l'�evaporation pourrait don
 elle aussi expliquer en partie les di��eren
es de sensibilit�e �al'humidit�e du sol de la part de l'�evaporation, et de la pr�e
ipitation qui en d�epend.4.2 In
uen
e de la 
apa
it�e en eau du solLa se
tion 2.3 montre que l'augmentation de la 
apa
it�e en eau du sol diminue le ruissel-lement \tout ou rien" et le drainage in
lus dans les simulations DRN5 et TWHC �etudi�ees. Lebut de 
e paragraphe est de d�eterminer si l'augmentation de la 
apa
it�e en eau du sol a unein
uen
e sur la sensibilit�e du 
y
le hydrologique global envers la param�etrisation SSV.Dans 
e but, quatre simulations sont 
ompar�ees. Elles sont pr�esent�ees dans le tableau 4.7.Ces quatre simulations de dix ans sont r�ealis�ees ave
 le 
y
le 5.2 duMCG du LMD, les temp�eraturesde surfa
e de la mer �etant pres
rites selon les observations de Reynolds (1988) pendant la p�eriode1979-1988. Les pro
essus de surfa
e sont d�e
rits par SECHIBA (Du
oudr�e et al., 1993), ave
un sol d'une profondeur de 1 m, et la param�etrisation non-lin�eaire du drainage d�e
rite en se
-tion 2.2.2. Les seules di��eren
es entre les quatre simulations 
on
ernent la 
apa
it�e en eau dusol et le ruissellement. Les simulations DRN5 et TWHC sont les simulations �etudi�ees dans lase
tion 2.3. La simulation DRN5+SSV est tr�es semblable �a la simulation TOT (se
tion 3) : leurunique di��eren
e 
on
erne le 
y
le du MCG du LMD utilis�e pour r�ealiser les simulations (
y
le5.2 pour DRN5+SSV, et 
y
le 6 pour TOT). L'in
uen
e de la 
apa
it�e en eau du sol sur lasensibilit�e du MCG �a la param�etrisation SSV est �etudi�ee en 
omparant 
ette sensibilit�e :1. dans le 
as d'une 
apa
it�e en eau moyenne de 129 mm (simulations DRN5+SSV et DRN5)2. dans le 
as d'une 
apa
it�e en eau moyenne de 287 mm (simulations TWHC+SSV etTWHC)Le tableau 4.8 r�esume bien l'in
uen
e de la 
apa
it�e en eau du sol sur la param�etrisationSSV ave
 b = 0:2 : 
ette in
uen
e n'est pas signi�
ative vis-�a-vis du 
y
le hydrologique moyen.
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a �W : (DRN5+SSV)-DRN5
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Fig. 4.5 { Sensibilit�e de l'humidit�e du sol moyenne (mm) �a la param�etrisation SSV (b=0.2) :a dans le 
as d'une 
apa
it�e en eau moyenne de 129 mm : (DRN5+SSV)-DRN5 ; b dans le 
asd'une 
apa
it�e en eau moyenne de 287 mm : (TWHC+SSV)-TWHC. Iso
ontours �a -30, -10, -5,5, 10, 30.
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it�e en eau du sol 113Tab. 4.8 { R�esum�e des di��eren
es de sensibilit�e du 
y
le hydrologique 
ontinental �a la pa-ram�etrisation SSV (b=0.2), en fon
tion de la 
apa
it�e en eau du sol : di��eren
es de moyennes an-nuelles sur les 
ontinents. Une di��eren
e statistiquement signi�
ative au risque �=0.05 (�=0.1)est indiqu�ee par � (y). �DRN5 = �TWHC = �TWHC(DRN5+SSV)-DRN5 (TWHC+SSV)-TWHC - �DRN5Ruissellement (mm/an) 14 21� 7Pr�e
ipitation (mm/an) -7 -1 6Evaporation (mm/an) -5� -7y -2Convergen
e d'humidit�e (mm/an) -2 6 8Humidit�e du sol (mm) -2.4� -6.4� -4�Drainage (mm/an) -16� -15� 1E
oulement total (mm/an) -2 5 7Temp�erature de la surfa
e (C) 0.0 0.0 0.0La seule variable dont la sensibilit�e est modi��ee quand la 
apa
it�e en eau du sol augmente estl'humidit�e du sol moyenne. La �gure 4.5 montre que l'augmentation de la sensibilit�e de l'humidit�edu sol est lo
alis�ee dans les 
eintures pluvieuses extra-tropi
ales en hiver (Europe et Etats-Unis)et dans les 
eintures pluvieuses asso
i�ees �a la ZCIT dans les tropiques. Dans 
es r�egions en e�et,le sol sature au passage des pr�e
ipitations quand la 
apa
it�e en eau du sol vaut 150 mm, alorsque 
ette saturation est beau
oup moins fr�equente ave
 les 
apa
it�es TWHC (Patterson, 1990),qui sont beau
oup plus fortes. Quand les 
apa
it�es valent 150 mm, le ruissellement distribu�e etle ruissellement \tout ou rien" sont don
 similaires pendant la saison des pluies, et l'humidit�en'est alors pas notablement modi��ee par la param�etrisation SSV. Au 
ontraire, ave
 les 
apa
it�esTWHC, le ruissellement \tout ou rien" est rare même pendant la saison des pluies, si bien quela param�etrisation SSV augmente le ruissellement, et diminue l'humidit�e du sol. La diminutiona

rue de l'humidit�e du sol ave
 TWHC entrâ�ne dans les extra-tropiques une diminution a

ruede l'�evaporation en �et�e, qui semble signi�
ative. Ce n'est pas le 
as dans les tropiques, 
e qui estsans doute li�e �a la forte variabilit�e du 
y
le hydrologique dans 
es r�egions.Finalement, la valeur de la 
apa
it�e en eau du sol ne semble pas avoir d'in
uen
e majeuresur la sensibilit�e du 
y
le hydrologique global �a la param�etrisation SSV ave
 b = 0:2. Cettesensibilit�e est tr�es faible ave
 des 
apa
it�es en eau de 150 mm, et elle reste tr�es faible quand la
apa
it�e en eau du sol augmente. Ce
i rejoint 
e qui a �et�e �etabli en 
omparant TOT �a DRN : ave
b = 0:2, la param�etrisation SSV ne s'exprime signi�
ativement que lorsque le sol est loin de lasaturation, mais le ruissellement produit est alors tellement faible que son in
uen
e quantitativesur le 
y
le global est n�egligeable.
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lusionsUn des points importants de 
ette �etude �etait de v�eri�er que la sensibilit�e �a la pa-ram�etrisation SSV ave
 b=0.2 n'est pas att�enu�ee dans les simulations ave
 le MCG, par lesintera
tions de 
ette param�etrisation ave
 les autres �el�ements de l'hydrologie su sol. Il sembleque 
e ne soit pas notablement le 
as. Dans le MCG, la plus faible sensibilit�e dire
te �a la pa-ram�etrisation SSV (b=0.2) est obtenue dans les r�egions humides. Les �etudes for
�ees montrantque le drainage tend �a augmenter l'e�et de la param�etrisation SSV ave
 b=0.2 quand l'humidit�edu sol est pro
he de la saturation, il est même envisageable que la pr�esen
e du drainage puisseaugmenter la sensibilit�e du MCG �a la param�etrisation SSV ave
 b=0.2.Les simulations for
�ees 
on�rment de plus que 
'est le 
hoix des param�etres qui est led�eterminant majeur de la sensibilit�e du 
y
le hydrologique �a une param�etrisation donn�ee. Ainsi,l'augmentation de b, de 0.2 �a 5, 
hange l'�equilibre hydrique du sol. D'autre part, l'augmentationdu drainage quand l'humidit�e du sol est faible, en utilisant par exemple une loi lin�eaire du drai-nage, permet de diminuer notablement l'humidit�e du sol et l'�evaporation, 
e qui est sus
eptiblede modi�er le 
y
le hydrologique global.Cette �etude illustre �egalement la 
omplexit�e des intera
tions entre les param�etrisationshydrologiques (hydrologie du sol et �evapotranspiration). Ce
i impose de d�evelopper l'hydrologiedu sol de mani�ere 
oh�erente ave
 l'�evapotranspiration, et non pas d'�etudier 
es deux �el�ementsisol�ement. Un des aspe
ts fondamentaux d'un tel d�eveloppement 
oh�erent est la validation des
ux hydrologiques simul�es, qui est d�evelopp�ee dans le pro
hain 
hapitre.
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Chapitre 5Validation des param�etrisationshydrologiquesLes 
hapitres 2 et 3 ont montr�e l'in
uen
e de l'hydrologie du sol sur le 
limat simul�e parle MCG du LMD. Il s'agissait d'�etudes de sensibilit�e, en dehors de toute 
onsid�eration sur ler�ealisme du 
limat simul�e. Le but d'un MCG �etant de repr�esenter 
orre
tement 
e dernier, il est
ependant fondamental de 
onfronter les 
limats simul�es ave
 les param�etrisation hydrologiques�etudi�ees au 
limat observ�e, a�n de d�eterminer si l'une ou plusieurs d'entre elles peuvent am�eliorerla simulation du 
limat. Ce
i d�e�nit la validation d'une param�etrisation.5.1 Bilan hydrique global5.1.1 Les estimationsIl existe de nombreuses estimations des 
ux hydriques �a l'�e
helle du globe. Les trois es-timations pr�esent�ees dans le tableau 5.1 ont �et�e retenues 
ar elles sont r�e
entes, et 
ar leursdi��eren
es sont repr�esentatives des variations entre les di��erentes estimations. Ces variationstraduisent un intervalle de 
on�an
e assez important autour de 
haque estimation (Henning,1989).Les pr�e
ipitations 
ontinentales sont prin
ipalement estim�ees �a partir de mesures r�ealis�eeslo
alement ave
 des pluviom�etres. L'in
ertitude de 
es estimations de pr�e
ipitation est li�ee �aplusieurs 
auses. Tout d'abord, la quantit�e d'eau re
ueillie dans les pluviom�etres tend �a être sous-estim�ee, du fait de l'�evaporation depuis le pluviom�etre, des �e
laboussures hors du pluviom�etre,et des e�ets du vent, qui r�eduit la pr�e
ipitation dans le pluviom�etre. Ce dernier e�et est en
oreplus fort si la pr�e
ipitation tombe sous forme de neige, plus l�eg�ere, et si le pluviom�etre est haut,auquel 
as le vent est plus fort au niveau de l'ori�
e. Legates et Willmott (1990) estiment lapr�e
ipitation 
ontinentale �a 754 mm/an sans 
orre
tion, et �a 820 mm/an ave
 
orre
tion desbiais de mesure dans les pluviom�etres.Par ailleurs, les stations de mesure ne sont pas toujours assez denses en regard de lavariabilit�e des pr�e
ipitations. Ainsi, même aux Etats-Unis, o�u la densit�e des pluviom�etres estla plus importante (13000 pluviom�etres pour une surfa
e de 7:8 106 km2), la mesure lo
aled'un pluviom�etre repr�esente en moyenne la pluviom�etrie sur une surfa
e de 600 km2 (Mather,
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Tab. 5.1 { Estimations du bilan hydrique global par unit�e de surfa
e (mm/an). P, E et Yd�esignent la pr�e
ipitation, l'�evaporation et l'�e
oulement total, et C et O d�esignent les 
ontinentset les o
�eans.R�ef�eren
es PC EC Y = PC -EC PO EO EO-POBaumgartner et Rei
hel (1975) 746 480 266 1066 1176 110Budyko (1978) 800 450 350 1270 1400 130Henning (1989) 718 442 276 1047 1159 112Tab. 5.2 { Bilan hydrique global par unit�e de surfa
e (mm/an), simul�e par le MCG du LMD.Pour les notations, voir tableau 5.1. Les 
inq premi�eres simulations sont r�ealis�ees ave
 le 
y
le 6du MCG du LMD, et les deux derni�ere ave
 le 
y
le 5.2.Simulations PC EC Y ' PC -EC PO EO EO-POMIN 1047 566 480 1031 1238 207DRN 1029 527 501 1022 1238 216TOT 1021 518 503 1022 1238 216TOT0.5 1012 507 505 1020 1237 219TOT5 1008 489 522 1014 1237 225DRN5 1082 472 606 1160 1403 243TWHC 1166 660 501 1199 1404 205



5.1. Bilan hydrique global 1171974). Willmott et Legates (1991) montrent que plus le r�eseau de pluviom�etres est lâ
he, plus lespr�e
ipitations sont surestim�ees. Ce r�esultat s'explique par le fait que les pluviom�etres sont plutôtimplant�es dans les zones habit�ees, qui sont en g�en�eral asso
i�ees aux r�egions humides, du fait del'importan
e de l'eau pour le d�eveloppement �e
onomique. Il existe 
ependant deux ex
eptions�a 
ette tendan
e �a la surestimation : en Am�erique du Sud, le bassin amazonien, tr�es arros�e, estsous-�e
hantillonn�e (Willmott et al., 1994) ; dans les r�egions montagneuses, les pluviom�etres sontplutôt lo
alis�es dans les vall�ees, qui sont moins arros�ees que les sommets ; dans les deux 
as, lespr�e
ipitations ont tendan
e �a être sous-estim�ees du fait du biais dans l'�e
hantillonnage spatial.En�n, la signi�
ativit�e des estimations est souvent a�e
t�ee par des dis
ontinuit�es des s�eries
hronologiques enregistr�ees (Rassmusson et al., 1992). Ces dis
ontinuit�es temporelles peuventêtre dues au d�epla
ement des pluviom�etres ou �a des 
hangements d'environnement (d�efri
hage,urbanisation) autour des pluviom�etres. Elles sont le plus souvent dues au rempla
ement desan
iens pluviom�etres par des pluviom�etres moins biais�es (plus bas et ave
 une prote
tion 
ontrele vent par exemple).Les estimations d'�evaporation et d'�e
oulement total pr�esentent elles aussi un intervallede 
on�an
e important, dont une 
ause est la grande variabilit�e des m�ethodes utilis�ees pourobtenir 
es estimations. L'�evaporation peut être estim�ee dire
tement �a partir de mesures dansdes lysim�etres, ou grâ
e �a des mod�eles de bilan radiatif, de bilan hydrique, ou des mod�elesmi
ro-m�et�eorologiques. Dans tous les 
as revient le biais dû �a l'�e
hantillonnage spatial, auquels'ajoutent ave
 les mod�eles des biais li�es au 
hoix du mod�ele, ainsi qu'aux mesures des autres
hamps m�et�eorologiques utilis�es dans 
es mod�eles.L'�e
oulement total moyen peut être estim�e 
omme la di��eren
e des estimations de pr�e
ipitationet d'�evaporation 
ontinentales, qui 
ombine les in
ertitudes de 
es deux estimations. Il peut aussiêtre estim�e �a partir de mesures dire
tes du d�ebit des 
ours d'eau, selon les m�ethodes d�e
ritesdans Watson et Burnett (1995). Les in
ertitudes de 
es estimations sont li�ees aux in
ertitudessur les mesures, ainsi qu'aux dis
ontinuit�es temporelles asso
i�ees au d�epla
ement des stationsde mesure, et aux interruptions dans les mesures, 
aus�ees par de fortes 
rues destru
tri
es parexemple.Pour �nir, les mesures o
�eaniques sont en
ore plus in
ertaines, du fait de la tr�es faibledensit�e, tant spatiale que temporelle, des mesures, qui sont le plus souvent r�ealis�ees en bateau.5.1.2 R�esultatsLes trois estimations du bilan hydrique global pr�esent�ees dans le tableau 5.1 sont n�eanmoins
ens�ees fournir une bonne approximation du bilan hydrique r�eel. La 
omparaison du tableau 5.1ave
 le tableau 5.2 montre tout d'abord que, pour toutes les variables du 
y
le hydrologiquesglobal annuel, les di��eren
es entre les simulations sont bien inf�erieures aux erreurs syst�ematiquespar rapport aux donn�ees. La surestimation syst�ematique de la pr�e
ipitation et de l'�evaporation
ontinentale est li�ee �a la surestimation syst�ematique de la 
onvergen
e d'humidit�e sur les 
onti-nents, elle-même asso
i�ee �a la surestimation de la divergen
e d'humidit�e depuis les o
�eans.La 
omparaison des deux tableaux montre �egalement que les di��eren
es entre les simulationsr�ealis�ees ave
 la même version du MCG du LMD sont inf�erieures aux di��eren
es entre les deuxversions utilis�ees, 
e qui indique que l'hydrologie 
ontinentale n'est pas l'�el�ement dominant de lasurestimation de la 
onvergen
e d'humidit�e sur les 
ontinents. Il n'est par ailleurs pas possible,
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es entre les estimations de Budyko (1978) d'une part, et de Henning (1989) etBaumgartner et Rei
hel (1975) d'autre part, de d�eterminer si la surestimation de la divergen
ed'humidit�e sur les o
�eans dans le MCG du LMD est due �a une surestimation de l'�evaporationo
�eanique1, ou au 
ontraire �a une sous-estimation de la pr�e
ipitation o
�eanique.Du fait de la 
onservation �a long terme de l'eau dans l'atmosph�ere, la surestimationsyst�ematique de la 
onvergen
e d'humidit�e sur les 
ontinents implique qu'une param�etrisationqui am�eliore un peu la pr�e
ipitation 
ontinentale par rapport aux observations, d�et�eriore d'au-tant l'�evaporation 
ontinentale, et inversement. Le 
hoix de la simulation la plus r�ealiste n'estdon
 absolument pas 
lair, au vu de 
es r�esultats.5.2 Grands bassins versantsLes d�ebits des 
euves 
onstituent des donn�ees int�eressantes pour la validation des pa-ram�etrisations hydrologiques. La mesure dire
te des d�ebits est en e�et relativement ais�ee, etelle int�egre les bilans hydrologiques lo
aux sur de vastes surfa
es, 
e qui r�eduit beau
oup lesbiais par rapport �a des mesures lo
ales de pr�e
ipitation par exemple. Le d�ebit d�epend de plusdire
tement de l'�e
oulement total, qui est au 
entre des param�etrisations de l'hydrologie dusol �etudi�ees. Le d�ebit et l'�e
oulement total ne sont 
ependant pas dire
tement 
omparables. Letransport de l'eau dans les 
euves, qui explique les propri�et�es int�egratri
es du d�ebit, entrâ�ne unretard du d�ebit par rapport �a l'�e
oulement total moyen sur la surfa
e 
ontributive. Pour pouvoir
omparer au 
ours du temps l'�e
oulement total simul�e au d�ebit observ�e, il faut soit d�esagr�egerle d�ebit (Arnell, 1995), soit int�egrer l'�e
oulement total sous forme de d�ebit. Ce
i n�e
essite unmod�ele de transport lat�eral de l'�e
oulement, au d�eveloppement duquel est 
onsa
r�e le pro
hain
hapitre. L'hypoth�ese de stationnarit�e du 
limat �a long terme permet 
ependant de 
omparer lesd�ebits moyens annuels aux moyennes annuelles de l'�e
oulement total dans les bassins versants.Au vu du bilan total sur les 
ontinents, une surestimation du d�ebit des 
euves est attendue. Lebut de 
e paragraphe est d'�etudier, au travers des grands bassins versants, la r�epartition spatialede 
ette surestimation.La �gure 5.1 
ompare les �e
oulements et pr�e
ipitations moyens simul�es ave
 le 
y
le 6 duMCG du LMD aux observations pr�esent�ees dans l'appendi
e B. Les bassins sont 
lass�es dansl'ordre des moyennes 
roissantes des d�ebits observ�es. Dans tous les bassins (sauf 
elui du Tigre-Euphrate et 
elui de la Volga), les di��eren
es d'�e
oulement total entre les 
inq simulations sontbien inf�erieures aux di��eren
es entre l'ensemble des d�ebits simul�es et la moyenne des d�ebitsobserv�es. Les di��eren
es entre les d�ebits observ�es (appendi
e B) sont �egalement inf�erieures eng�en�eral �a la di��eren
e entre la moyenne des observations et l'ensemble des simulations.La 
omparaison de la �gure 5.1a ave
 la �gure 5.1b montre qu'�a l'�e
helle des grands bassinsversants, l'erreur syst�ematique de l'�e
oulement total simul�e re
�ete, 
omme �a l'�e
helle globale,l'erreur syst�ematique des pr�e
ipitations simul�ees. Ainsi, dans la plupart des bassins versants,l'�e
oulement total est surestim�e, quelle que soit la param�etrisation hydrologique parmi les 
inq�etudi�ees, si la pluie est surestim�ee, et inversement. Quelques bassins �e
happent �a 
ette r�egle :{ dans le bassin du Yenissei et de la Lena, l'�e
oulement total est sous-estim�e alors que les1Le 
al
ul de l'�evaporation o
�eanique dans le MCG du LMD est r�esum�e dans l'appendi
e A.
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Fig. 5.1 { Comparaison des simulations MIN, DRN, TOT, TOT0.5 et TOT5 (moyennes an-nuelles sur 4 ans) ave
 des observations, dans les bassins de 18 grands 
euves : a �e
oulementtotal (m/an) et b pr�e
ipitation (m/an). Les abr�eviations d�esignant les 
euves sont d�e�nies dansle tableau B.1.
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ipitations simul�ees sont sup�erieures aux pr�e
ipitations observ�ees. Le d�ebit des 
euvessib�eriens est domin�e par une d�ebâ
le brutale 
aus�ee par une fonte massive de la neige surun sol gel�e. Le gel du sol en diminue la 
apa
it�e en eau e�e
tive puisque l'eau ne peut s'yin�ltrer. Le gel du sol n'est pas pris en 
ompte dans le MCG du LMD, 
e qui peut expliquerla sous-estimation de l'�e
oulement total, par surestimation de l'in�ltration au moment dela fonte des neiges. La sous-estimation de l'�e
oulement total pourrait �egalement traduireune mauvaise repr�esentation de la 
hute et/ou de la fonte des neiges.{ dans le bassin du Saint-Laurent, les pluies simul�ees sont tr�es pro
hes des pluies observ�eesmais l'�e
oulement total est sous-estim�e. Le tableau B.1 montre que la surfa
e du bassin duSaint-Laurent dans le MCG du LMD est plus faible que 
elle utilis�ee par Russel et Miller(1990) pour �evaluer la pr�e
ipitation moyenne. Ce
i fausse la 
omparaison des pr�e
ipitationssimul�ees et observ�ees.{ dans le bassin du Paran�a en�n, les pr�e
ipitations simul�ees repr�esentent assez bien lespr�e
ipitations observ�ees, mais l'�e
oulement total simul�e est surestim�e. Le bassin du Paran�a
omporte des zones arides (ave
 des la
s sal�es et des endor�eismes). Il doit don
 y avoirdans la r�ealit�e une �evaporation importante de l'eau libre du 
euve qui, n'�etant absolumentpas repr�esent�ee dans le MCG, pourrait expliquer la surestimation de l'�e
oulement totalsimul�e par 
e dernier. Un tel pro
essus est bien identi��e pour le Niger (Rodier, 1985). Il
ontribue sans doute �a expliquer, 
oupl�e ave
 l'ex
�es de pr�e
ipitation, la forte surestimationde l'�e
oulement total dans 
e bassin. Le même pro
essus est sans doute �a l'origine de la tr�esforte surestimation de l'�e
oulement total dans le bassin de la rivi�ere Murray en Australie.Finalement, bien que la surestimation des pr�e
ipitations en moyenne sur les 
ontinents n'af-fe
te pas l'ensemble des bassins versants, 
ette �etude r�egionale 
on�rme que la param�etrisationdu drainage, tout 
omme la param�etrisation SSV (même ave
 b=5), ont une in
uen
e n�egligeablesur l'erreur syst�ematique du 
y
le hydrologique simul�e. Cette �etude sugg�ere de plus qu'une partdes di��eren
es r�egionales entre les d�ebits simul�es et observ�es d�epend du fait que des pro
essushydrologiques parti
uliers �a 
ertaines zones ne sont pas repr�esent�es dans le MCG du LMD.Les simulations e�e
tu�ees ave
 le 
y
le 5.2 (DRN5 et TWHC) et ave
 le 
y
le 6 du MCGdu LMD ne sont pas dire
tement 
omparables 
ar le 
y
le hydrologique est di��erent dans 
esdeux 
y
les (tableau 5.2). La �gure 5.2 montre 
ependant, 
omme la �gure 5.1, que dans laplupart des bassins versants, l'erreur syst�ematique de l'�e
oulement total simul�e est li�ee �a l'er-reur syst�ematique de la pr�e
ipitation simul�ee. L'ex
eption des 
euves sib�eriens est par ailleurs
on�rm�ee, et g�en�eralis�ee au bassin de l'Ob. La �gure 5.2 pr�esente n�eanmoins une di��eren
eimportante par rapport �a la �gure 5.1 : les di��eren
es entre DRN5 et TWHC sont plus fortesque les di��eren
es entre les 
inq simulations MIN, DRN, TOT, TOT0.5 et TOT5, tant pourl'�e
oulement total que pour la pr�e
ipitation. En d'autres termes, l'augmentation de la 
apa
it�een eau du sol de 123 �a 287 mm en moyenne entrâ�ne un d�epla
ement plus important de l'�etatd'�equilibre du 
y
le hydrologique global que les param�etrisations du drainage et du ruissellementdistribu�e.La �gure 5.2
 montre que, dans tous les bassins versants o�u l'�e
oulement total simul�e estsurestim�e, l'augmentation de la 
apa
it�e en eau du sol am�eliore le rapport de l'�e
oulement totalsur la pluie. La port�ee de 
ette 
on
lusion est 
ependant limit�ee, 
ar 
e r�esultat doit autant �a la
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Fig. 5.2 { Comparaison des simulations DRN5 et TWHC (moyennes annuelles sur 9 ans) ave
des observations, dans les bassins de 18 grands 
euves : voir �gure 5.1.
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Fig. 5.3 { Bassin du Mississippi : 
omparaison des 
y
les annuels moyens (4 ans) de l'�e
oulementtotal et de la pr�e
ipitation, simul�es par MIN, DRN et TOT5, et observ�es.diminution de l'�e
oulement total (qui valide positivement l'augmentation de la 
apa
it�e en eau),qu'�a l'augmentation des pr�e
ipitations, qui sont d�ej�a surestim�ees dans le MCG.5.3 Bassin du MississippiLes �gures 5.3 et 5.4 
omparent, sur le bassin du Mississippi, les 
y
les annuels moyensde l'�e
oulement total et de la pr�e
ipitation simul�es, dans les 
y
les 6 et 5.2 respe
tivement, ave
des observations (Wallis et al., 1991). L'�e
oulement total observ�e par unit�e de surfa
e est estim�e
omme le rapport du d�ebit mensuel sur la surfa
e 
ontributive. Etant donn�e le grand nombrede stations ainsi analys�ees, 
ette m�ethode donne une approximation raisonnable de l'�e
oulementtotal �a l'�e
helle de temps mensuelle, 
e qui �evite le re
ours �a un mod�ele de routage.Pour la 
omparaison de MIN, DRN et TOT5 ave
 les observations, trois mailles tr�esarros�ees des Ro
heuses ont �et�e enlev�ees du bassin versant simul�e, 
omme en se
tion 3.5.2. Seuleune fra
tion de 
es mailles, situ�ees en bordure du bassin, re
ouvre le bassin versant r�eel dontsont issues les observations. La pr�e
ipitation simul�ee �etant fortement surestim�ee dans 
es mailles,leur �elimination de la moyenne am�eliore sensiblement la pr�e
ipitation moyenne simul�ee sur lebassin, qui est elle-même surestim�ee sur le bassin 
omplet de 21 mailles.La �gure 5.3 montre que, dans les trois simulations, l'�e
oulement total est sous-estim�e en�et�e, 
e qui est dû �a la sous-estimation des pr�e
ipitations �a 
ette p�eriode. La param�etrisationSSV ave
 b=5, en augmentant l'�e
oulement total d'o
tobre �a janvier, pendant la p�eriode deremplissage du sol (se
tion 3.5.2), en am�eliore le 
y
le annuel par rapport �a DRN. Il est i
idiÆ
ile d'�evaluer l'int�erêt de la param�etrisation du drainage : l'�e
oulement total est en e�etplus pro
he des observations sans 
ette param�etrisation (MIN), mais 
'est au d�etriment des
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Fig. 5.4 { Bassin du Mississippi : 
omparaison des 
y
les annuels moyens (9 ans) de l'�e
oulementtotal et de la pr�e
ipitation, simul�es par DRN5 et TWHC, et observ�espr�e
ipitations, qui surestim�ees dans les trois simulations d'o
tobre �a janvier, le sont en
ore plusdans la simulation MIN.Les 
y
les annuels de pr�e
ipitation et d'�e
oulement total simul�es par DRN5 et TWHC(�gure 5.4) sont �etablis sur le bassin 
omplet du Mississippi. Dans 
e bassin la 
apa
it�e en eaudu sol vaut 150 mm dans DRN5 et 326 mm dans TWHC. La �gure 5.4 montre tout d'abord quele 
y
le annuel des pluies est plus en phase ave
 le 
y
le observ�e et que les pluies estivales sontplus importantes dans TWHC que dans DRN5. Ce dernier point est parti
uli�erement int�eressant
ar la sous-estimation des pluies estivales dans le MCG nuit beau
oup au r�ealisme du 
y
le hy-drologique du bassin du Mississippi. Cependant, la moyenne des pluies est davantage surestim�eedans TWHC que dans DRN5, 
e qui 
ontrebalan
e l'am�elioration pr�e
�edente.La moyenne annuelle de l'�e
oulement total est plus pro
he des observations (279 mm/an)dans TWHC (339 mm/an) que dans DRN5 (382 mm/an). L'augmentation de l'�e
oulement totalen �et�e dans TWHC, du fait de l'augmentation des pluies �a 
ette p�eriode, est �egalement un bonpoint, même si 
ette augmentation est faible. En revan
he, l'augmentation de la 
apa
it�e en eaudu sol entre DRN5 et TWHC provoque un retard important du maximum d'�e
oulement totaldans TWHC, par rapport �a DRN5 et aux observations. Au vu de la �gure 5.3, il semble possibleque l'augmentation trop brutale et trop tardive de l'�e
oulement total dans TWHC puisse êtream�elior�ee par l'in
lusion de la param�etrisation SSV ave
 b=5. Cependant, les pr�e
ipitationsresteraient tr�es fortement surestim�ees, et il faudrait 
onsid�erer �egalement l'�evaporation dans lebassin.
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lusionsNi la param�etrisation du drainage, ni la param�etrisation SSV, même ave
 b=5, n'entrâ�nentde modi�
ation notable du 
y
le hydrologique moyen en regard de son erreur syst�ematique,bien que 
es deux param�etrisations aient un e�et signi�
atif sur les 
ara
t�eristiques spatiales ettemporelles du 
y
le hydrologique simul�e (se
tion 3.5.3.2).L'augmentation massive de la 
apa
it�e en eau du sol entrâ�ne des 
hangements beau
oupplus pronon
�es du 
y
le hydrologique. Elle am�eliore en g�en�eral l'�e
oulement total en le r�eduisant,mais elle augmente notablement les pluies 
ontinentales, qui sont elles en g�en�eral trop fortes.De même, elle augmente notablement l'�evaporation 
ontinentale moyenne qui est elle aussi sur-estim�ee dans le MCG du LMD.L'in
uen
e des param�etrisations �etudi�ees sur le r�ealisme du 
y
le annuel des variables hy-drologiques ne peut être 
onsid�er�ee que de mani�ere qualitative, �etant donn�e les erreurs syst�ematiquessur les moyennes annuelles. Dans le 
as parti
ulier du bassin du Mississippi, la param�etrisationSSV ave
 un fort b semble am�eliorer le 
y
le annuel de l'�e
oulement total, et la moyenne annuellede 
ette variable est plus pro
he de la moyenne observ�ee ave
 forte 
apa
it�e en eau (TWHC).Stamm et al. (1994) ont montr�e qu'une forte augmentation de b et de la 
apa
it�e en eau si-multan�ement, est peu sensible dans le MCG du GFDL par rapport �a une simulation in
luantdrainage et param�etrisation SSV (b=0.3), et une 
apa
it�e en eau du sol de 150 mm (mod�eleVIC, se
tion 4.1.4). Les pr�e
ipitations sont notamment peu di��erentes dans les deux simula-tions, mais les auteurs n'ont pas �etudi�e les modi�
ations r�egionales du 
y
le annuel des variableshydrologiques. Un tel travail semble 
ependant tr�es int�eressant au vu des r�esultats de l'�etude desensibilit�e men�ee dans 
ette th�ese ave
 le MCG du LMD.
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Chapitre 6Transport lat�eral de l'eau dans lesbassins versants \ Je vois les longs tra
�es des 
euves de la terre,Je vois l'Amazone et le Paraguay,Je vois les quatre grands 
euves de la Chine : l'Amour,Le Fleuve jaune, le Yang-ts�e-kiang et le Si-kiang,Je vois o�u 
oule la Seine, et o�u le Danube,La Loire, le Rhône et le Guadalquivir,Je vois les m�eandres de la Volga, du Dni�epr, de l'Oder,Je vois le Tos
an des
endre l'Arno,Et le V�enitien suivre le 
ours du Pô "Walt Whitman, Salut au Monde6.1 Introdu
tionCe 
hapitre pr�esente le d�eveloppement d'un mod�ele de transport lat�eral �a grande �e
hellede l'�e
oulement total simul�e par le MCG du LMD. Le but d'un tel mod�ele, bas�e sur unerepr�esentation r�ealiste du relief, est de 
on
entrer l'�e
oulement total aux exutoires des rivi�eres,et de repr�esenter le retard (dû au transport) du d�ebit �a l'exutoire par rapport �a l'�e
oulementtotal moyenn�e sur le bassin.La simulation du d�ebit des rivi�eres pr�esente de nombreux int�erêts pour l'�etude du 
limat.Tout d'abord, les d�ebits observ�es 
onstituent des donn�ees int�eressantes pour la validation desparam�etrisations hydrologiques, 
omme 
ela a �et�e expliqu�e dans le 
hapitre 5. Ce 
hapitre an�eanmoins montr�e qu'en l'absen
e de mod�ele de transport lat�eral de l'�e
oulement simul�e, l'int�erêtdes d�ebits observ�es pour la validation est limit�e par la n�e
essit�e de 
omparer les moyennesannuelles des d�ebits observ�es et des �e
oulements simul�es. Cette limite est lev�ee si l'on disposed'estimations d'�e
oulement (mm/j) �a partir des mesures de d�ebit (m3/s), mais 
es estimationssont en
ore tr�es rares. A ma 
onnaissan
e, seuls Wallis et al. (1991) pour le bassin du Mississippi,et Arnell (1995) pour l'Europe o

identale, proposent sous forme num�erique 
e type d'estimationqui est dire
tement 
omparable �a l'�e
oulement total simul�e par les MCG.D'autre part, les 
ux d'eau dou
e dans les o
�eans, en 
hangeant la salinit�e, in
uen
ent la
ir
ulation thermohaline des o
�eans (S
hiller et al., 1996), et don
 leur temp�erature, qui in
uen
e



126 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsen retour l'atmosph�ere. Mysak et al. (1990) sugg�erent par exemple que les variations de d�ebit des
euves alimentant l'o
�ean Ar
tique modi�ent le transport de gla
e de mer �a travers le d�etroit deFram, 
e qui induirait des anomalies de salinit�e et de 
ir
ulation dans 
et o
�ean. Par ailleurs, l'eaudou
e est plus l�eg�ere que l'eau sal�ee, et une baisse de salinit�e en surfa
e peut entrâ�ner la 
r�eationd'une 
ou
he d'eau relativement isol�ee thermiquement. Aux basses latitudes, une telle 
ou
hepr�esenterait une anomalie positive de temp�erature. Si une telle hypoth�ese se v�eri�ait, les fortsd�ebits des 
euves �a 
es latitudes (Amazone, Zaire) pourraient être asso
i�es �a des 
hangementsde 
onvergen
e et de 
onve
tion. Ces deux exemples illustrent l'importan
e d'une repr�esentation
orre
te des d�ebits des 
euves dans l'obje
tif du 
ouplage d'un MCG atmosph�erique ave
 unMCG o
�eanique.En�n, la simulation des d�ebits des 
euves �a grande �e
helle trouve �egalement une appli
ationdans l'�etude de l'�evolution des ressour
es en eau asso
i�ee au 
hangement global (Loai
iga et al.,1996).Le point de d�epart du mod�ele de transport lat�eral �a grande �e
helle de l'�e
oulement simul�eest le Mod�ele Coupl�e d�evelopp�e par Ledoux (1980). Ce mod�ele tient 
ompte des �e
oulementsde surfa
e, des �e
oulements souterrains, et de leur 
ouplage, pour simuler le d�ebit d'un bassinversant �a partir d'un for�
age 
limatique 
omprenant la pluie et l'�evapotranspiration potentielle.Le Mod�ele Coupl�e a �et�e utilis�e ave
 su

�es pour simuler les d�ebits de plusieurs rivi�eres fran�
aises :{ la Caramy, qui draine un bassin de 250 km2 dans le Var (Ledoux, 1980),{ la Haute-Lys, qui draine un bassin de 85 km2 dans le Pas de Calais (Ledoux, 1980),{ un ensemble de rivi�eres appartenant �a la zone d'�etude du projet HAPEX-MOBILHY enAquitaine, drainant une surfa
e total sup�erieure �a 14500 km2 (Boukerma, 1987),{ la Fe
ht, qui draine un bassin de 450 km2 dans les Vosges (Ambroise et al., 1995).Il est �egalement en 
ours d'appli
ation sur la partie fran�
aise du bassin du Rhône, qui draine unesurfa
e de 87000 km2 (Habets et al., 1996). Dans 
ette appli
ation, le Mod�ele Coupl�e sera 
oupl�eave
 le mod�ele atmosph�erique m�eso-�e
helle du Centre National de la Re
her
he M�et�eorologique,in
luant le mod�ele de surfa
e ISBA (Noilhan and Planton, 1989).La d�emar
he adopt�ee pour simuler le d�ebit des grands 
euves est de for
er le Mod�eleCoupl�e par le MCG du LMD. Le prin
ipal probl�eme ren
ontr�e au 
ours de 
e travail est li�e au
hoix d'une r�esolution spatiale pour le Mod�ele Coupl�e. En e�et, la surfa
e des grands bassinsversants (tableau B.1) est de plusieurs ordres de grandeur sup�erieure �a 
elle des bassins jusque-l�a mod�elis�es par le Mod�ele Coupl�e. Au 
ours de 
e 
hapitre, nous 
ommen
erons par d�e
rire leMod�ele Coupl�e, puis nous pr�esenterons en quoi il a �et�e adapt�e aux 
ontraintes li�ees aux grandes�e
helles. Nous 
ontinuerons par la pr�esentation et la dis
ussion des d�ebits simul�es, avant de
on
lure sur les perspe
tives de 
e travail de d�eveloppement.Je tiens i
i �a souligner que 
e travail n'aurait pas �et�e possible sans une 
ollaborationa
tive de Catherine Golaz-Cavazzi et d'Emmanuel Ledoux de l'E
ole Nationale Sup�erieure desMines de Paris, et d'Etienne Leblois du Cemagref de Lyon. Emmanuel Ledoux a a

ept�e sansla moindre r�eserve de mettre le Mod�ele Coupl�e �a ma disposition, et il a fourni de pr�e
ieux
onseils pour sa simpli�
ation. Etienne Leblois m'a beau
oup appris sur l'hydrologie en g�en�eral
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Fig. 6.1 { Prin
ipe de la s
h�ematisation multi
ou
he. D'apr�es Ledoux (1980).et sur l'extra
tion des r�eseaux de drainage en parti
ulier, et il a mis �a mon enti�ere dispositionles outils informatiques n�e
essaires pendant trois longues semaines. En�n, Catherine Golaz-Cavazzi a fourni un travail important sur les r�eseaux de drainage, et pris en 
harge l'adaptationinformatique du Mod�ele Coupl�e, qu'elle m'a d'autre part grandement aid�ee �a 
omprendre. Jetiens i
i �a leur renouveler l'expression de ma profonde gratitude, ainsi qu'�a Ghislain de Marsily,du Laboratoire de G�eologie Appliqu�ee, qui a supervis�e 
ette 
ollaboration.6.2 Le Mod�ele Coupl�e MC6.2.1 Dis
r�etisationLe Mod�ele Coupl�e est un mod�ele hydrologique tridimensionnel qui d�e
rit les �e
oulementslat�eraux en surfa
e et dans les aquif�eres1, et les transferts verti
aux entre surfa
e et aquif�eres.Le mode de dis
r�etisation d�erive de la s
h�ematisation multi
ou
he 
lassique en hydrog�eologie(�gure 6.1). On distingue une 
ou
he de surfa
e et un nombre variable de 
ou
hes souterraines,qui repr�esentent les aquif�eres. Cha
une des 
ou
hes est d�e
oup�ee en mailles 
arr�ees, lesquellespeuvent être sous-maill�ees. Le Mod�ele Coupl�e autorise quatre niveaux d'embô�tement. Cettedis
r�etisation en mailles 
arr�ees embô�t�ees fut �a l'origine d�evelopp�ee pour les 
ou
hes souter-raines (Ledoux, 1975), o�u l'information (relev�es pi�ezom�etriques2 et g�eologiques) est souventr�epartie irr�eguli�erement. Elle permet par ailleurs de diminuer le 
oût num�erique du mod�ele, enlimitant la dis
r�etisation �ne aux zones n�e
essaires. En parti
ulier, une repr�esentation 
orre
tedes �e
hanges verti
aux entre les nappes et les rivi�eres n�e
essite une dis
r�etisation �ne au niveaudes 
ours d'eau.A la dis
r�etisation de la 
ou
he de surfa
e est asso
i�ee la d�e�nition du r�eseau de drainage :�a 
haque maille est asso
i�ee une dire
tion de drainage unique parmi quatre dire
tions possibles(Nord, Est, Sud, Ouest). Chaque maille n'est don
 hydrologiquement 
onne
t�ee qu'ave
 une seulemaille avale, et un arbre d'�e
oulement unique relie une maille �a un exutoire lui aussi unique. Ce
iempê
he la repr�esentation des �e
oulements divergents, de type delta par exemple. Le 
ouplage1Un aquif�ere est d�e�ni 
omme une zone satur�ee. On parle aussi de nappe.2Le niveau pi�ezom�etrique est un autre nom pour le potentiel hydrique (se
tion 2.2.1).



128 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsentre les �e
oulements super�
iels et les �e
oulements souterrains est r�ealis�e par des transfertsverti
aux au niveau de mailles dites mailles rivi�eres, qui 
onstituent le r�eseau hydrographiqueprin
ipal. Les autres mailles du r�eseau de drainage forment la zone de ruissellement pur. Ond�e�nit un sous-bassin 
omme l'ensemble des mailles de la zone de ruissellement pur qui sontdrain�ees par une maille rivi�ere donn�ee.A l'origine, le r�eseau de drainage �etait 
onstruit �a la main �a partir de donn�ees topogra-phiques. Cavazzi (1995) a r�e
emment adapt�e, pour le Mod�ele Coupl�e, une m�ethode automatiqued'extra
tion du r�eseau de drainage (Leblois, 1993). Une base de donn�ees num�eriques d'altitude(ou mod�ele num�erique d'altitude MNA) est trait�ee ave
 un Syst�eme d'Information G�eographique(SIG). Au 
ours de la derni�ere d�e
ennie, de nombreux travaux ont 
on
ern�e le d�eveloppementd'algorithmes d'extra
tion de r�eseaux de drainage �a partir de MNA (Band, 1986; Moore andGrayson, 1991; Tarboton et al., 1991; Maidment, 1996). Leblois (1993) a enri
hi le SIG IDRISIpour :{ interpoler le MNA �a la r�esolution impos�ee par les plus petites mailles du maillage 
arr�eembô�t�e,{ estimer les dire
tions d'�e
oulement �a partir des dire
tions de plus grande pente,{ d�eterminer le r�eseau de drainage par une pro
�edure r�e
ursive depuis l'exutoire vers l'amontdu bassin. A 
e stade il peut survenir des probl�emes de dis
ontinuit�e du r�eseau de drainagenum�erique par rapport au r�eseau r�eel. Ces probl�emes, qui seront d�etaill�es dans la se
tionsuivante, doivent en
ore être r�esolus manuellement,{ d�eterminer le r�eseau hydrographique prin
ipal. Il est d�e�ni 
omme l'ensemble des maillesqui drainent une surfa
e sup�erieure �a une valeur seuil.L'algorithme de Cavazzi (1995) utilise 
es donn�ees pour d�e�nir les r�eseaux, de drainage et hy-drographique prin
ipal, optimaux dans le maillage 
arr�e embô�t�e.La dis
r�etisation temporelle est variable. Le pas de temps peut aller de l'heure �a plusieursjours. Le 
hoix du pas de temps est en pratique 
onditionn�e par le pas de temps du for�
ageatmosph�erique, ainsi que par la rapidit�e de r�eponse du bassin.Le syst�eme ainsi d�e
rit, qui peut 
omprendre plusieurs bassins versants ou mor
eaux debassins versants, est un syst�eme ouvert. Les �e
hanges ave
 le milieu ext�erieur sont : d'une part,les �e
hanges ave
 l'atmosph�ere, et les apports lat�eraux en limite de la 
ou
he de surfa
e et des
ou
hes souterraines, qui doivent être pres
rits ; d'autre part, les �e
oulements aux exutoires desbassins, qui sont 
al
ul�es par le mod�ele.6.2.2 Param�etrisation hydrologique de surfa
eLe but de 
ette param�etrisation est de r�epartir la pluie pres
rite �a 
haque pas de tempsentre ruissellement, in�ltration, �evaporation et sto
kage d'eau dans le sol. Cette r�epartition ob�eit�a des prin
ipes tr�es s
h�ematiques (�gure 6.2), et 
orrespond parfaitement �a 
e que nous avonsappel�e param�etrisation hydrologique de surfa
e dans la premi�ere partie de 
ette th�ese.A 
haque pas de temps, la lame d'eau �a �e
ouler EAU(t) est 
al
ul�ee au niveau d'un
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wwilt

wmax fs
qrmax

cqr

qimax
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infiltration
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infiltration
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P
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ruissellement

Fig. 6.2 { Param�etrisation hydrologique de surfa
e du Mod�ele Coupl�e. Pour les notations, voirle texte.premier r�eservoir (r�eservoir de bilan), en fon
tion de la pluie P (t) pres
rite pour le pas de tempsde 
onsid�er�e, de la quantit�e d'eau W (t) sto
k�ee dans le r�eservoir au d�ebut du pas de temps, etde deux param�etres : wwilt, �equivalent �a un point de 
�etrissement, et wmax, qui est la 
apa
it�edu r�eservoir. S
h�ematiquement, EAU(t) est 
onstitu�ee de la pr�e
ipitation P (t) qui d�eborde�eventuellement du r�eservoir, et d'une fon
tion quadratique de la pr�e
ipitation in�ltr�ee dans ler�eservoir (Ledoux, 1980). L'�evaporation E(t) est alors 
al
ul�ee 
omme :E(t) = min[ETP (t);W (t) + P (t)�EAU(t)℄ (6.1)o�u ETP (t) est l'�evapotranspiration potentielle pres
rite pour le pas de temps. Le prin
ipe de
onservation de l'eau permet alors de 
al
uler la quantit�e d'eauW (t+dt) sto
k�ee dans le r�eservoirau d�ebut du pas de temps suivant.Un se
ond r�eservoir a ensuite pour tâ
he de r�epartir la lame d'eau �a �e
ouler EAU(t) enune lame ruissel�ee et une lame in�ltr�ee, en fon
tion d'une 
apa
it�e d'in�ltration fs : la lamein�ltr�ee vaut min[EAU(t); fs℄, et la lame d'eau ruissel�ee est son �eventuel 
ompl�ementaire.Deux autres r�eservoirs peuvent ensuite apporter un retard �a 
es quantit�es, selon unm�e
anisme de vidange exponentielle r�egi par les 
oeÆ
ients de tarissement 
qr et 
qi. Le ruissel-lement et l'in�ltration rapides sont o

asionn�es par le d�ebordement des r�eservoirs, qui est d�e�nipar rapport aux 
apa
it�es de sto
kage qrmax et qimax.La loi de vidange exponentielle d�e
rit l'�evolution du 
ontenu en eau d'un r�eservoir lin�eaireen 
ondition de tarissement. Un r�eservoir est dit lin�eaire si l'�e
oulement Q depuis 
e r�eservoirest proportionnel �a la quantit�e d'eau S dans le r�eservoir :Q = kS (6.2)



130 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsOn parle de tarissement si le r�eservoir n'a pas de sour
e d'eau, si bien que l'�e
oulement vide ler�eservoir : dSdt = �Q = �kS (6.3)L'int�egration de 
ette �equation donne la loi de vidange exponentielle d'un r�eservoir lin�eaire :S(t) = S0 e�kt (6.4)o�u S0 est le 
ontenu du r�eservoir au d�ebut de la vidange. Le 
oeÆ
ient k est appel�e 
oeÆ
ientde tarissement. L'�equation 6.3 n'a �evidemment pas de solution analytique si la vidange s'a
-
ompagne d'un remplissage par un terme sour
e al�eatoire, 
omme 
'est le 
as dans le Mod�eleCoupl�e. Les �equations d'�evolution du 
ontenu en eau et de l'�e
oulement doivent alors être r�esoluesnum�eriquement. Dans le 
as parti
ulier du tarissement, le Mod�ele Coupl�e r�esout :Sn+1 � Sn = �
 Sn (6.5)o�u Sn et Sn+1 d�esignent les quantit�es d'eau 
ontenues dans le r�eservoir aux pas de temps n etn+1, et o�u 
 est le 
oeÆ
ient de tarissement \dis
ret". Cette �equation d�e
rit une loi g�eom�etriquede raison (1� 
), si bien que Sn = S0 (1� 
)n = S0 en ln(1�
) (6.6)La di��eren
e entre Sn+1 et Sn est exa
tement �egale �a la somme des �e
oulements d�e
rits �apartir de l'�equation 6.3 entre les pas de temps n et n + 1. L'identi�
ation des lois de vidanges
ontinues (�equation 6.4) et dis
r�etes (�equation 6.6) �etablit la 
orrespondan
e entre les 
oeÆ
ientsde tarissement 
 et k : k = � ln(1� 
) ou 
 = 1� e�k (6.7)On d�e�nit le temps 
ara
t�eristique � , qui exprime le temps n�e
essaire �a 
e que la quantit�ed'eau initiale soit divis�ee par e = exp(1) du fait de la vidange. Ce temps est dit 
ara
t�eristique,
ar il 
ara
t�erise la loi de vidange ind�ependamment de la r�esolution temporelle :� = 1k = �1ln(1� 
) (6.8)De plus, le temps 
ara
t�eristique � d'un r�eservoir lin�eaire est �equivalent au retard impos�e �al'�e
oulement par le r�eservoir3. On d�e�nit i
i 
lassiquement le retard impos�e par le r�eservoir
omme le temps qui s�epare les 
entres de gravit�e (approximativement les maxima) des entr�eeset sorties d'eau.Finalement, la param�etrisation hydrologique de surfa
e du Mod�ele Coupl�e produit :{ un ruissellement, rapide et retard�e, dont la somme QR alimente l'�e
oulement lat�eral desurfa
e,{ une in�ltration, rapide et retard�ee, dont la somme QI alimente les aquif�eres.3Dans le 
as du Mod�ele Coupl�e, 
e n'est pas parfaitement exa
t, 
ar les r�eservoirs ne sont pas lin�eaires : ilspeuvent d�eborder.



6.2. Le Mod�ele Coupl�e MC 131Les mailles du Mod�ele Coupl�e n'ayant pas toutes la même surfa
e, le ruissellement QR et l'in-�ltration QI �a 
haque pas de temps sont ramen�es �a un volume.L'alimentation des nappes par l'in�ltration QI peut être retard�ee �a travers une 
as
adede r�eservoirs lin�eaires. Le nombre N de r�eservoirs re
�ete l'�epaisseur de la zone non satur�ee, etle temps 
ara
t�eristique � (identique pour tous les r�eservoirs) re
�ete la perm�eabilit�e du milieunon satur�e travers�e. L'�e
oulement �a la sortie de la 
as
ade, qui est d�e
rit par la même loi quela fon
tion de r�epartition de la distribution gamma (Ledoux, 1980), pr�esente un retard N� parrapport �a l'in�ltration entrant dans la 
as
ade.6.2.3 E
oulements lat�eraux de surfa
eLa mod�elisation des �e
oulements lat�eraux de surfa
e est bas�ee sur la notion d'iso
hronisme.On d�e�nit une zone iso
hrone 
omme l'ensemble des mailles qui pr�esentent le même temps detransfert �a l'exutoire.Formulons tout d'abord le temps de transfert entre une maille et sa maille avale. D'apr�esles simpli�
ations des �equations de Saint-Venant dans le 
as d'un r�egime uniforme, 
e tempsde transfert est proportionnel �a la distan
e par
ourue par l'eau entre les mailles, et qu'il estinversement proportionnel �a la ra
ine 
arr�ee de la pente sur le trajet (Ledoux, 1980). La distan
eet la pente sont estim�ees entre les 
entres des mailles, a�e
t�es de l'altitude moyenne des mailles.Ainsi, le temps de transfert tf(i; j) entre une maille i et sa maille avale j esttf(i; j) = k dijq zi�zjdij (6.9)o�u dij est la distan
e entre les 
entres des mailles i et j, d'altitude respe
tive zi et zj.Le temps de transfert �a l'exutoire est alors d�e�ni pour une maille donn�ee 
omme la sommedes temps de transferts tf le long du r�eseau du drainage, depuis la maille 
onsid�er�ee jusqu'�al'exutoire. Le temps de 
on
entration t
 est d�e�ni 
omme le plus long temps de transfert �al'exutoire dans le bassin versant. Le temps de 
on
entration est un param�etre du Mod�ele Coupl�e,et il permet de d�e�nir k dans l'�equation 6.9.Zone de ruissellement purLe transport est r�ealis�e par iso
hronisme au sein de 
haque sous-bassin. Rappelons qu'unsous-bassin est d�e�ni 
omme l'ensemble des mailles de la zone de ruissellement pur qui sontdrain�ees par la même maille rivi�ere. On d�e
oupe 
haque sous-bassin en zones iso
hrones parrapport �a sa maille rivi�ere : une zone iso
hrone rassemble toutes les mailles du sous-bassin quipr�esentent le même temps de transfert �a la maille rivi�ere. Pour 
e rassemblement, les temps detransfert �a la maille rivi�ere sont dis
r�etis�es en pas de temps entiers. Les zones iso
hrones �etantd�e�nies, le d�ebit LRn, provenant du sous-bassin, et �e
oul�e au pas de temps n au niveau de lamaille rivi�ere, est donn�e par LRn = KXk=1�XQRn�k+1� (6.10)
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Fig. 6.3 { Prin
ipe de 
onstitution des biefs sur le r�eseau hydrographique prin
ipal. D'apr�esLedoux (1980).Dans 
ette formule, K est le nombre de zones iso
hrones dans le sous-bassin, et PQRn�k+1 estle 
umul sur l'ensemble des mailles de la zone iso
hrone k du ruissellement QR produit au pasde temps n� k + 1 par la param�etrisation hydrologique de surfa
e.Ce mode de transfert par iso
hronisme a plusieurs 
ons�equen
es. Tout d'abord, le d�ebitd'un sous-bassin ne peut être 
al
ul�e qu'au niveau de la maille rivi�ere. D'autre part, le ruis-sellement ne peut pas s'in�ltrer dans le sol au 
ours de son trajet vers la maille rivi�ere. C'estd'ailleurs la raison pour laquelle l'ensemble des sous-bassins est appel�e zone de ruissellementpur. Au niveau des mailles rivi�eres en revan
he, l'eau peut s'in�ltrer dans les nappes, 
ommenous le verrons par la suite.R�eseau hydrographique prin
ipalLe ruissellement 
on
entr�e au niveau des mailles rivi�eres est transport�e lat�eralement dansle r�eseau hydrographique prin
ipal en tenant 
ompte des relations nappe-rivi�ere. L'algorithmede transfert 
onsid�ere le r�eseau hydrographique prin
ipal 
omme une arbores
en
e de r�eservoirsou biefs. Ces biefs sont en relation ave
 la nappe, et se vident les uns dans les autres, de l'amontvers l'aval, en suivant une loi de tarissement exponentielle.Les biefs sont d�e�nis par iso
hronisme. Un bief regroupe les mailles rivi�eres qui ont lemême temps de transfert �a l'exutoire, 
es derniers �etant dis
r�etis�es en pas de temps entiers. Levolume d'eau de surfa
e 
ontenu �a 
haque pas de temps dans un bief est la somme des volumesd'eau asso
i�es �a l'ensemble des mailles rivi�eres du bief. C'est 
e volume total qui est transport�e.Soit V bn le volume total d'eau de surfa
e 
ontenu dans le bief b au d�ebut du pas de tempsn. Pour simpli�er la pr�esentation de l'algorithme, nous d�e�nissons V T bn, volume transitoire del'eau dans le bief b au 
ours du pas de temps n :V T bn = V bn +XQRn �XQNAPn (6.11)Le volume transitoire V T bn est le volume total du bief V bn au d�ebut du pas de temps, in
r�ement�ede PQRn, la somme du ruissellement 
on
entr�e en 
ha
une des mailles rivi�eres du bief au pasde temps n, et de PQNAPn, la somme alg�ebrique des volumes �e
hang�es par les mailles rivi�eres
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c) QNAP = Q0a) QNAP > 0 b) QNAP < 0

Fig. 6.4 { S
h�ematisation des relations nappe-rivi�ere : nappe et rivi�ere 
onne
t�ees hydraulique-ment (a et b), nappe et rivi�ere d�e
onne
t�ees (
). D'apr�es Ledoux (1980).du bief ave
 la nappe. Cet �e
hange, qui 
onstitue le 
ouplage entre la nappe et la rivi�ere serapr�esent�e ult�erieurement.Le volume total du bief b au pas de temps n+1 r�esulte de l'�equilibre entre la vidange du biefb vers l'aval, et la vidange dans le bief b des biefs imm�ediatement en amont dans l'arbores
en
epr�ealablement d�e�nie : V bn+1 = (1� �b)V T bn + IXi=1 �iV T in (6.12)I indique le nombre de biefs qui se vidangent dire
tement dans le bief b, et �b et �i d�esignentles 
oeÆ
ients de tarissement du bief b et des biefs amont respe
tivement.Une fois e�e
tu�e le transport d'eau entre les biefs, le volume de 
haque bief est r�eparti entreles mailles rivi�eres qui le 
onstituent (Ledoux, 1980), en vue du 
al
ul des �e
hanges nappe-rivi�ereQNAP du pas de temps suivant.6.2.4 E
oulements souterrains et 
ouplage nappe-rivi�ereEn 
haque 
ou
he souterraine, l'�e
oulement lat�eral est r�egi par la loi de Dar
y (�equation 2.1),qui relie l'�e
oulement au potentiel hydrique dans le 
as d'un milieu poreux satur�e. La r�esolutionnum�erique de 
ette �equation impose de pres
rire en 
haque maille une perm�eabilit�e horizontaleKsat. Les �e
hanges verti
aux entre deux 
ou
hes, au sein des semi-perm�eables (�gure 6.1),d�ependent du potentiel hydrique dans 
haque 
ou
he, de l'�epaisseur l du semi-perm�eable (dis-tan
e verti
ale entre les aquif�eres), et de perm�eabilit�e verti
ale K dans le semi-perm�eable, sup-pos�ee uniforme verti
alement.Le dernier �el�ement du Mod�ele Coupl�e, qui justi�e le nom de 
e mod�ele, est le 
al
ul deQNAP , qui permet le 
ouplage entre les �e
oulements lat�eraux souterrains et en rivi�ere. Ce 
al
ul
onsid�ere deux situations de relation entre la nappe (aquif�ere sup�erieur) et la rivi�ere (�gure 6.4).Quand la nappe et la rivi�ere sont 
onne
t�ees hydrauliquement, 
omme 
'est le 
as dansles 
limats temp�er�es (de Marsily, 1995) :QNAP = �( 0 �  ) (6.13)



134 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsTab. 6.1 { Les param�etres du Mod�ele Coupl�e.Param�etres D�e�nition spatialeParam�etrisation hydrologique wwilt, wmax, fs, 
qr, 
qi, d�e�nis en 
haque maille dede surfa
e qrmax et qimax la 
ou
he de surfa
eIn�ltration en zone N et � d�e�nis en 
haque maille denon satur�ee la 
ou
he de surfa
eE
oulements souterrains Ksat, K et l d�e�nis en 
haque maille des
ou
hes souterrainesRelation nappe-rivi�ere � et Q0 d�e�nis en 
haque maille rivi�ereE
oulements lat�eraux t
 param�etre globalde surfa
e � d�e�ni en 
haque maille rivi�ereo�u  0 et  repr�esentent le potentiel hydrique de la rivi�ere et de la nappe respe
tivement, et �([L℄2[T℄�1) un 
oeÆ
ient de proportionnalit�e. Le potentiel hydrique de la rivi�ere  0 est estim�eepar son potentiel gravitaire, soit l'altitude de la maille rivi�ere. Le sens de l'�e
oulement peutvarier dans le temps, et QNAP est 
ompt�e positivement dans le 
as d'�e
oulements de la rivi�erevers la nappe.Quand la rivi�ere et la nappe sont d�e
onne
t�ees par une zone non satur�ee (r�egions arides),le transfert est toujours e�e
tu�e de la rivi�ere vers la nappe, selon un d�ebit pres
rit : QNAP = Q0.6.2.5 R�e
apitulation des informations n�e
essaires au Mod�ele Coupl�eLes 
onditions initiales 
omprennent le 
ontenu en eau en 
haque maille de la 
ou
hede surfa
e, du r�eservoir de bilan et du r�eservoir super�
iel de retard �a l'in�ltration. Elles 
om-prennent �egalement le volume d'eau initial dans 
haque maille rivi�ere, et le niveau pi�ezom�etriqueinitial de 
haque maille des 
ou
hes profondes.Les 
onditions aux limites sont donn�ees par la topographie, qui d�e�nit aussi le potentielhydrique des mailles rivi�eres, par la pr�e
ipitation et l'�evapotranspiration potentielle, pour 
haquemaille de surfa
e et �a 
haque pas de temps, et �eventuellement, par les transports d'eau aux limiteslat�erales du domaine mod�elis�e et les pompages ou inje
tions anthropiques au sein du bassin.Les param�etres du Mod�ele Coupl�e sont r�e
apitul�es dans le tableau 6.1, qui pr�e
ise enoutre leur d�e�nition spatiale. Le Mod�ele Coupl�e permet de subdiviser les mailles de la 
ou
he desurfa
e en di��erentes fra
tions, 
ha
une �etant 
ara
t�eris�ee par un jeu de param�etres di��erent,mais le nombre de jeux de param�etres di��erents est limit�e �a 14.
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Fig. 6.5 { For�
age du Mod�ele Coupl�e par l'�e
oulement total simul�e par le MCG.6.3 Le Mod�ele de Transport Lat�eral MTL : adaptation du MCaux grandes �e
helles6.3.1 For�
ageDans sa version originale, le Mod�ele Coupl�e est for
�e par les pr�e
ipitations et l'�evapotranspirationpotentielle, et la param�etrisation de surfa
e permet de 
al
uler un ruissellement et une in�ltration�a partir de 
es variables 
limatiques. Le r�eservoir de bilan r�ealise un 
al
ul de l'�evapotranspirationbeau
oup plus s
h�ematique que le MCG du LMD. En e�et, la transpiration des v�eg�etaux estd�e
rite expli
itement, en fon
tion des 
ara
t�eristiques biophysiques de la v�eg�etation, dans lemod�ele SECHIBA, qui repr�esente de plus l'inter
eption de l'eau par le feuillage et son �evaporation(se
tion 1.3.3). Par ailleurs, le pas de temps de 30 minutes dans le MCG du LMD permet der�esoudre les variations �a 
ourt-terme de l'�evaporation, notamment le 
y
le diurne. Nous avonsdon
 d�e
id�e de for
er le Mod�ele Coupl�e non pas ave
 la pr�e
ipitation et l'�evapotranspirationpotentielle, mais dire
tement ave
 l'�e
oulement total simul�e par le MCG.L'�e
oulement total retenu pour le for�
age aux limites du Mod�ele Coupl�e est obtenu �a par-tir de la simulation TOT r�ealis�ee ave
 le MCG du LMD (se
tion 3.3). Dans 
ette simulationnum�erique, le ruissellement est distribu�e par la param�etrisation SSV (b=0.2), en fon
tion de lavariabilit�e sous-maille des 
apa
it�es en eau du sol, et le drainage est non-lin�eaire. Plusieurs solu-tions sont d�es lors possibles pour for
er le Mod�ele Coupl�e ave
 l'�e
oulement total r�esultant. Lapremi�ere solution est de rempla
er la variable EAU 
al
ul�ee par le Mod�ele Coupl�e par la sommedu ruissellement et du drainage simul�e par le MCG. La se
onde est d'introduire le ruissellementet le drainage simul�e par le MCG dire
tement dans les r�eservoirs de retard au ruissellement et �al'in�ltration respe
tivement. La troisi�eme solution est de rempla
er dire
tement QR et QI par



136 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsle ruissellement et le drainage simul�es par le MCG. Cette derni�ere solution peut en fait êtred�e
rite �a partir des deux pr�e
�edentes, en prenant 
qi=
qr=1.Nous avons 
hoisi la premi�ere solution (�gure 6.5), qui permet de faire d�ependre le ruissel-lement d'une 
apa
it�e d'in�ltration, dont l'e�et est important (se
tion 3.5.4). Elle o�re de plus lapossibilit�e de for
er le Mod�ele de Transport Lat�eral (MTL) ave
 l'�e
oulement total de simulationsqui ne repr�esentent pas le drainage, 
omme la simulation MIN par exemple (se
tion 2.2.3).6.3.2 Dis
r�etisationL'�e
helle spatiale 
ara
t�eristique des pro
essus hydrologiques d�e
rits par le Mod�ele Coupl�eimpose une dis
r�etisation spatiale plus �ne que 
elle du MCG. Le maillage original du Mod�eleCoupl�e est un maillage 
arr�e embô�t�e, mais il est impossible de d�e�nir un maillage 
arr�e surl'ensemble du globe. En revan
he, le maillage du MCG du LMD, r�egulier en longitude et ensinus de latitude, permet un d�e
oupage de la surfa
e du globe en mailles de surfa
es �egales, quiest bien adapt�e �a l'appli
ation globale du Mod�ele Coupl�e. Il suÆt d�es lors d'adapter le 
al
uldes distan
es entre 
entres de mailles pour tenir 
ompte de la sph�eri
it�e de la Terre. Sur la basede 
es 
onsid�erations, nous avons d�e�ni le maillage du MTL 
omme un sous-maillage r�egulierdu MCG du LMD.La simulation TOT est r�ealis�ee �a la r�esolution 64�50 du MCG du LMD, et la r�esolutionretenue pour le MTL est 1024�800, 
'est-�a-dire que 
haque maille du MCG 
ontient 16�16mailles du MTL. La surfa
e de 
es mailles est 625 km2 (25�25 km2). Dans 
e 
adre, le for�
agepar l'�e
oulement total simul�e par le MCG est pres
rit de mani�ere homog�ene en 
ha
une des 256mailles du MTL 
omprises dans une maille de MCG.Le ruissellement et le drainage sont 
al
ul�es toutes les 1/2 heures dans le MCG du LMD,mais ils sont ar
hiv�es au pas de temps journalier. C'est 
e pas de temps qui a �et�e retenu pour leMTL, 
ar il est suÆsant pour r�esoudre les �e
oulements lat�eraux �a la r�esolution spatiale 
hoisie.6.3.3 Simpli�
ationsLa r�esolution spatiale retenue permet de simpli�er 
onsid�erablement le Mod�ele Coupl�e.Ces simpli�
ations, qui d�e�nissent le Mod�ele de Transport Lat�eral MTL, sont bas�ees sur l'hy-poth�ese que toute maille de 625 km2 
ontient un 
ours d'eau en relation ave
 la nappe (Ledoux,
ommuni
ation personnelle). Par 
ons�equent, l'eau qui s'in�ltre verti
alement depuis une maillede surfa
e vers les aquif�eres, puis qui est transport�ee dans les aquif�eres, rejoint la rivi�ere dansla même maille. Nous avons par 
ons�equent supprim�e tous les �el�ements du Mod�ele Coupl�e li�esau transport souterrain :{ l'�e
oulement dans les aquif�eres,{ l'in�ltration en zone non satur�ee,{ la relation nappe rivi�ere.Dans 
e 
adre, le transport lat�eral est int�egralement r�ealis�e en surfa
e. C'est la somme QR+QIqui est transport�ee, et le r�eservoir de retard �a l'in�ltration repr�esente l'ensemble des retardsdus �a l'in�ltration en surfa
e, �a l'in�ltration en zone non satur�ee et au passage dans les nappes.



6.3. Le Mod�ele de Transport Lat�eral MTL 137Tab. 6.2 { Les param�etres du MTL.Param�etres fs 
qr qrmax 
qi qimax t
Unit�es mm.j�1 j�1 mm j�1 mm jUn avantage important de 
ette simpli�
ation est d'�eviter de pres
rire les param�etres N , � ,K, l, Ksat, � et Q0 (tableau 6.1), qui sont ratta
h�es �a des 
onstantes physiques qui ne sont pas
onnues en tout point du globe, et dont il est de sur
rô�t diÆ
ile d'extrapoler une valeur e�e
tive�a l'�e
helle d'une maille.Une simpli�
ation suppl�ementaire est motiv�ee par l'ar
hite
ture informatique du Mod�eleCoupl�e. En e�et, l'�e
oulement lat�eral dans les biefs est trait�e dans le même module que l'�e
oulementsouterrain et les relations nappe-rivi�ere. En 
ons�equen
e, l'�e
oulement lat�eral dans les biefs estrempla
�e par l'extension du transport par iso
hronisme �a l'ensemble du bassin versant. Ce
ipr�esente l'avantage d'�eviter de pres
rire les 
oeÆ
ients de tarissement � des biefs, qui sont desparam�etres empiriques.Finalement, le Mod�ele de Transport Lat�eral MTL 
omprend une param�etrisation hydro-logique de surfa
e qui r�epartit l'�e
oulement total simul�e par le MCG entre ruissellement etin�ltration, laquelle tient impli
itement 
ompte des retards dus �a l'in�ltration et au transportdans les nappes. Les param�etres fs, 
qr, qrmax, 
qi et qimax (tableau 6.2) doivent être d�e�nisen 
haque maille. Le transport lat�eral a lieu en surfa
e. Il est repr�esent�e par iso
hronisme au seinde 
haque bassin versant, et d�epend d'un unique param�etre, le temps de 
on
entration t
, quidoit être d�e�ni pour 
haque bassin. Un bassin versant 
onstitue en fait un unique sous-bassindont la maille rivi�ere est l'exutoire. Dans la version originale du Mod�ele Coupl�e, le d�ebit d'unsous-bassin ne peut être 
al
ul�e qu'au niveau de la maille rivi�ere (se
tion 6.2.3). Les d�ebits ob-serv�es �etant mesur�es au niveau de stations en amont de l'exutoire, le 
al
ul du transport pariso
hronisme est adapt�e pour permettre de simuler des d�ebits en plusieurs stations lo
alis�eesdans le r�eseau hydrographique prin
ipal.Le transfert lat�eral par iso
hronisme, ainsi que la �nesse de la r�esolution spatiale, 
onsti-tuent les deux prin
ipales originalit�es du MTL par rapport aux mod�eles de transport lat�eralpr�e
�edemment utilis�es pour simuler les d�ebits des grands 
euves �a partir de donn�ees 
lima-tiques (Vorosmarty et al., 1989), ou �a partir de l'�e
oulement total simul�e par un MCG (Sausenet al., 1994; Miller et al., 1994; Liston et al., 1994; Hagemann and D�umenil, 1996). Ces mod�elessont bri�evement pr�esent�es dans l'appendi
e D.6.3.4 Le r�eseau de drainageIl est 
onstruit �a partir de l'interpolation �a la r�esolution 1024�800, r�eguli�ere en longitudeet en sinus de latitude, du MNA ETOPO5 (NGDC, 1988). Ce MNA pr�esente une r�esolutionr�eguli�ere de 5 minutes d'ar
, 
e qui sous
rit aux re
ommandations de Maidment (1996) pour
onstruire un r�eseau de drainage �a �e
helle globale.



138 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsA partir des altitudes moyennes z en 
haque maille, les pro
�edures d�evelopp�ees par Le-blois (1993) permettent de 
al
uler les pentes dz=dx et dz=dy dans les dire
tions zonales etm�eridiennes, par des m�ethodes de di��eren
es �nies au troisi�eme ordre (Cavazzi, 1995). La penteet la dire
tion d'�e
oulement sont alors donn�ees partan(pente) = q(dz=dx)2 + (dz=dy)2 (6.14)tan(dire
tion) = dz=dxdz=dy (6.15)Ces dire
tions sont ensuite regroup�ees en quatre 
lasses Nord, Est, Ouest et Sud. Par exemple,la dire
tion Est regroupe les dire
tions 
omprises dans ℄� �=4; �=4℄.La d�e�nition des pentes et dire
tions d'�e
oulement �a partir de l'altitude moyenne desmailles soul�eve plusieurs probl�emes :{ si les quatre mailles 
onnexes �a une maille donn�ee ont la même altitude que la maillequ'elles entourent, alors la pente est nulle et il est impossible de d�eterminer une dire
tiond'�e
oulement,{ si le lit r�eel d'un 
ours d'eau est au fond d'un talweg tr�es �etroit (�gure 6.6), le 
al
uldes pentes peut induire des 
ontre-pentes, qui entrâ�nent une dis
ontinuit�e du r�eseau dedrainage,{ un probl�eme asso
i�e est 
elui de la 
apture d'un 
ours d'eau par un autre, alors que lesdeux 
ours sont ind�ependants dans la r�ealit�e (�gure 6.7).Leblois (1993) a muni le SIG IDRISI de di��erentes pro
�edures qui permettent de r�esoudre 
esprobl�emes. Une premi�ere pro
�edure permet de r�eduire le nombre de dis
ontinuit�es dues aux
ontre-pentes en permettant un �e
oulement �a 
ontre-pente dans 
ertaines 
onditions. Une autrepro
�edure permet d'identi�er les 
ontre-pentes r�esiduelles et les pentes nulles. La �gure 6.8alo
alise les mailles pr�esentant 
es probl�emes dans le r�eseau de drainage global. Une derni�erepro
�edure permet de for
er l'�e
oulement dans une dire
tion donn�ee. Nous avons ainsi 
orrig�e �ala main le r�eseau de drainage par 
omparaison ave
 des 
artes du r�eseau hydrographique (Serryn,1980; Peters, 1992). Dans les mailles �a pente nulle, la dire
tion de drainage est pres
rite, et unepente minimale p0 est impos�ee. Dans notre �etude, nous avons rempla
�e les di��eren
es d'altitudenulles entre deux mailles 
onne
t�ees par une di��eren
e d'altitude de 0.5 m, 
e qui donne enmoyenne une pente minimale p0=2.10�5.Il existe des m�ethodes di��erentes pour 
orriger les r�eseaux de drainage num�eriques. Parexemple, Maidment (1996) sugg�ere une m�ethode de 
orre
tion automatique bas�ee sur la num�erisationdu r�eseau hydrographique observ�e et son introdu
tion dans le MNA, en modi�ant l'altitudedes mailles 
on
ern�ees par les dis
ontinuit�es. Les deux m�ethodes ont des avantages et des in-
onv�enients oppos�es : 
ontrairement �a la m�ethode de Maidment, la m�ethode de Leblois pr�eserveles valeurs originales d'altitude, mais permet en revan
he des �e
oulements qui ne sont pas
oh�erents ave
 les donn�ees d'altitude moyenne. En�n, il faut noter que la n�e
essit�e de dis
r�etiserl'altitude 
onduit for
�ement �a des probl�emes de pentes nulles, 
ontre-pentes et 
aptures, même sileur nombre est r�eduit par l'augmentation de la r�esolution de l'altitude. Le probl�eme des pentesnulles est en outre li�e dans 
ertaines r�egions �a une mauvaise 
onnaissan
e de l'altitude. C'est
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Réseau hydrographique réel

Réseau de drainage numérique

Fig. 6.6 { Exemple de 
ontre-pentes entrâ�nant une dis
ontinuit�e du r�eseau de drainagenum�erique.
Réseau hydrographique réel Réseau de drainage numérique

Fig. 6.7 { Exemple de 
apture d'un 
ours d'eau par un autre.



140 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versants

a bFig. 6.8 { R�eseau de drainage global : a avant 
orre
tions manuelles ; b apr�es 
orre
tions. Lesdi��erents niveaux de gris indiquent la surfa
e drain�ee en amont de 
haque maille (
es surfa
esdrain�ees augmentent du gris 
lair au noir) ; les 
roix repr�esentent les mailles 
on
ern�ees par les
ontre-pentes (rouge/
lair), et les mailles �a pente nulle (bleu/fon
�e).
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as en parti
ulier dans les forêts �equatoriales �a 
ause du 
ouvert v�eg�etal tr�es �epais (NGDC,1988).La �gure 6.8b pr�esente le r�esultat des 
orre
tions e�e
tu�ees. Ces 
orre
tions massives ontpermis de d�e�nir le r�eseau de drainage de 152 bassins versants. La plupart des pentes nulleset 
ontre-pentes en
ore pr�esentes sont lo
alis�ees dans des bassins endor�eiques, 
'est-�a-dire quin'ont pas d'exutoire �a la mer.6.4 Mise en �uvre du MTL6.4.1 Probl�ematiqueA 
e stade, le MTL est 
apable de simuler des d�ebits dans 
ha
un des 152 bassins pour-vus d'un r�eseau de drainage si les param�etres r�e
apitul�es dans le tableau 6.2 lui sont fournis.Les sept param�etres du MTL, même s'ils d�ependent de grandeurs physiques repr�esentativesdu syst�eme hydrologique, ne sont pas mesurables. Dans toutes les appli
ations pr�e
�edentes duMod�ele Coupl�e, la d�e�nition des param�etres passe don
 par une �etape de 
alibration.La 
alibration n'est malheureusement pas possible dans notre 
as, �etant donn�e la forteerreur syst�ematique des pluies et �e
oulements totaux simul�es par le MCG du LMD (
hapitre 3).Comme nous l'avons pr�esent�e en introdu
tion, un des buts majeurs du d�eveloppement du MTLest de repr�esenter 
orre
tement le retard entre la moyenne spatiale de l'�e
oulement total sur lebassin, et le d�ebit �a l'exutoire. Nous 
her
herons don
, pour 14 grands bassins versants du globe,�a d�eterminer un ou plusieurs jeux de param�etres r�ealistes permettant de reproduire le mieuxpossible la phase des variations temporelles du d�ebit. Ces jeux de param�etres seront ensuitedis
ut�es, en fon
tion notamment des 
ara
t�eristiques du 
y
le hydrologique observ�e et simul�edans les bassins �etudi�es.6.4.2 Des
ription des simulations et des donn�ees de d�ebitUne simulation est d�e�nie par : un bassin versant, un jeu de param�etres, et un for�
age.Dans toutes les simulations, le for�
age est 
onstitu�e par l'�e
oulement total simul�e par TOT (se
-tion 3.3), sur 10 ans qui repr�esentent les ann�ees 1979-1988. La p�eriode minimale pour �equilibrerle MTL est impos�ee par le temps de 
on
entration t
. Comme un an suÆt �a la simulation TOTpour atteindre son �etat d'�equilibre, nous �etudierons les d�ebits simul�es par le MTL sur les neufderni�eres ann�ees (1980-1988).Le 
hoix des bassins r�esulte d'un 
ompromis entre, d'une part, la volont�e d'�etudier desbassins pr�esentant des 
ara
t�eristiques hydrologiques vari�ees, et d'autre part, la n�e
essit�e dedisposer de donn�ees de d�ebit sur une longue p�eriode. Les donn�ees �a notre disposition pour 
etravail ont deux sour
es : le GRDC (GRDC, 1994) et l'ISLSCP (International Satellite LandSurfa
e Climatology Proje
t (Sellers et al., 1995)). Toutes 
es donn�ees sont mesur�ees au niveaude stations, d�e
rites par leur longitude et leur latitude. Il est don
 possible de lo
aliser lesstations dans le r�eseau de drainage des bassins versants, et de simuler le d�ebit en 
es points. Letableau 6.3 pr�esente les bassins qui ont �et�e retenus, et la �gure 6.9 lo
alise 
es bassins dans le
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Tab. 6.3 { Des
ription des 
hroniques de d�ebit observ�e utilis�ees pour la d�etermination desparam�etres : pour 
haque 
euve sont donn�es le nom de la station la plus pro
he de l'exutoire o�ud�ebits observ�es et simul�es sont 
ompar�es, la p�eriode de mesure du d�ebit, et le nombre d'ann�eesne pr�esentant de valeur manquante. y et z indiquent respe
tivement des donn�ees GRDC (GRDC,1994) et ISLSCP (Sellers et al., 1995).Fleuve Station P�eriode Ann�ees 
ompl�etesMa
kenzie Norman Wellsy 1943-1990 23Ob Salekhardy 1930-1984 55Yenissei Igarkay 1936-1984 49Volga Volgograd Power Planty 1879-1984 87Amour Komsomolskz 1933-1984 52Gange Farakkay 1949-1973 21Indus Kotriy 1973-1980 4Niger Malanvilley 1952-1992 21Paran�a Corrientesy 1904-1983 78Zamb�eze Matundo-Caisz 1976-1980 4Amazone Obidosy 1928-1983 29Zaire Kinshasay 1903-1983 81Mississippi Vi
ksburgy 1965-1983 16Danube Ceatal Izmaily 1921-1984 64Yang Tze Kiang Datongy 1923-1986 44
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Fig. 6.9 { Lo
alisation des 14 bassins versants �etudi�es.maillage 1024�8004. Dans 
haque bassin, les d�ebits observ�es et simul�es sont 
ompar�es au niveaude la station la plus pro
he de l'exutoire (tableau 6.3), o�u le d�ebit int�egre l'�e
oulement r�ealis�esur une grande fra
tion du bassin.La plupart des donn�ees sont exprim�ees sous forme de d�ebit mensuel. Par ailleurs, lesmesures ne forment pas une s�erie 
hronologique 
ontinue : les p�eriodes de mesure peuvent 
om-prendre des ann�ees manquantes, et des ann�ees dont 
ertaines valeurs sont manquantes. De plus,les p�eriodes de mesure ne pr�esentent en g�en�eral que peu d'ann�ees 
ommunes ave
 les ann�ees si-mul�ees. Par 
ons�equent, nous avons 
hoisi de baser la d�etermination des param�etres du MTL surla 
omparaison des 
y
les annuels moyens des d�ebits : nous 
omparerons les moyennes mensuellesdes d�ebits simul�es sur neuf ans, aux moyennes mensuelles des d�ebits observ�es. Ces moyennesmensuelles et les �e
arts-types asso
i�es sont 
al
ul�es 
haque mois, sur l'�e
hantillon de tous lesd�ebits mensuels disponibles pour le mois 
onsid�er�e, in
luant 
eux des ann�ees non 
ompl�etes.6.4.3 M�ethode d'ajustementIl existe plusieurs 
rit�eres obje
tifs permettant d'estimer l'ad�equation des d�ebits simul�eset observ�es. Un des plus 
ourants est le 
rit�ere de Nash (Nash and Sut
li�e, 1970) qui d�erive desm�ethodes de r�egression lin�eaire. Un tel 
rit�ere n'est pas adapt�e dans notre 
as, o�u les �e
hantillons
ompar�es ne 
omprennent que 12 valeurs, et sont g�en�eralement tr�es di��erents en moyenne. Nousr�ealiserons don
 un ajustement subje
tif des d�ebits simul�es et observ�es, et notre prin
ipal 
rit�erequalitatif sera la mise en phase des 
y
les annuels.Des �etudes pr�eliminaires, a

ompagn�ees de 
onsid�erations sur la signi�
ation physique desparam�etres du MTL, ont permis de r�eduire la gamme des valeurs �a tester pour les di��erentsparam�etres.4La d�e�nition du bassin de la Volga est erron�ee au niveau de l'exutoire 
ar la Mer Caspienne a �et�e d�elimit�ee�a une altitude de 0 m, alors que 
ette mer est en r�ealit�e en dessous du niveau de la mer.



144 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsTab. 6.4 { Exemples de 
oeÆ
ients de tarissement 
, et des temps 
ara
t�eristiques � 
orrespon-dants. R�ef�eren
es 
 (mm/j) � (j)In�ltration Pilgrim et Cordery (1992) 0.05 20Mod�ele Coupl�e 0.1 �a 0.02 10 �a 50Hagemann et D�umenil (1996) 0.003 300Ruissellement Pilgrim et Cordery (1992) 0.7 �a 0.2 1 �a 5Mod�ele Coupl�e 0.8 �a 0.3 0.5 �a 3

Fig. 6.10 { In
uen
e du 
oeÆ
ient de tarissement 
qr du r�eservoir de retard au ruissellementsur les moyennes mensuelles sur neuf ans du d�ebit simul�e par le MTL : exemple du bassin duMississippi.Pilgrim et Cordery (1992) r�e
apitulent des valeurs de 
oeÆ
ient de tarissement pour leruissellement et l'in�ltration, �etablies �a partir des 
ourbes de r�e
ession de bassins dont la tailleest 
omprise entre 300 et 16000 km2. Le tableau 6.4 montre que les valeurs propos�ees par Pilgrimet Cordery pour l'in�ltration sont du même ordre de grandeur que 
elles pr�e
�edemment utilis�eesdans le Mod�ele Coupl�e (Ledoux, 1980; Gille, 1985; Boukerma, 1987). Nous avons retenu troisvaleurs possibles pour 
qi : 0.03, 0.02 et 0.01, d�e�nissant des retards de 33, 50 et 100 joursrespe
tivement. Ces valeurs de 
qi sont faibles par rapport aux valeurs d�ej�a utilis�ees dans leMod�ele Coupl�e. En e�et, le r�eservoir de retard �a l'in�ltration doit dans le MTL rendre 
omptedu retard impos�e �a l'�e
oulement, non seulement par l'in�ltration en surfa
e, mais aussi parl'in�ltration en zone non satur�ee et par le transit dans les nappes. Ces valeurs restent 
ependantplus fortes que le 
oeÆ
ient de tarissement utilis�e par Hagemann et D�umenil (1996), qui entrâ�neun retard �a l'in�ltration sans doute ex
essif.
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oeÆ
ients de tarissement pour le ruissellement, propos�es par Pilgrim et Cordery, etutilis�es dans le Mod�ele Coupl�e, sont semblables. Logiquement, le retard r�esultant est beau
oupplus faible que le retard dû �a l'in�ltration. La �gure 6.10 
ompare les d�ebits simul�es dans le bassindu Mississippi, par deux simulations dont la seule di��eren
e 
on
erne la valeur de 
qr5 : 
qr=1d�e�nit un ruissellement imm�ediat, alors que 
qr=0.3, qui est la plus faible valeur r�epertori�ee dansles simulations du Mod�ele Coupl�e, retarde le ruissellement de 3 jours. La �gure 6.10 montre queles d�ebits mensuels simul�es par le MTL ave
 
qr=1 et 
qr=0.3 sont extrêmement pro
hes. Cer�esultat est v�eri��e dans les autres bassins, si bien que nous avons �x�e 
qr=1, et qrmax=1 puisquele ruissellement est imm�ediat et ne s'a

umule pas dans le r�eservoir de retard au ruissellement.Fixer 
qr=1 revient dans les faits �a supprimer 
e r�eservoir.Les deux derniers param�etres de la param�etrisation hydrologique de surfa
e, qimax et fs,d�ependent l'un de l'autre. La 
apa
it�e d'in�ltration fs ne peut pas être reli�ee dire
tement �a une
ondu
tivit�e hydraulique, puisque 
ette derni�ere limite l'in�ltration de la pluie dans le sol, alorsque fs limite arti�
iellement l'in�ltration de l'�e
oulement total. Il est don
 n�e
essaire d'ajuster
e param�etre. L'�e
oulement total �etant 
onnu en toute maille et �a tout instant, on peut relierfs au pour
entage de l'�e
oulement total qui s'in�ltre. Ce pour
entage, I%, est d�e�ni parI% = NXn MXm min(EAU(n;m); fs)NXn MXm EAU(n;m) (6.16)o�u N est le nombre de pas de temps (soit 3240 pour une simulation de 9 ans), M est le nombrede mailles de 625 km2 dans le bassin versant, et EAU(n;m) est la valeur d'�e
oulement totalsimul�ee par le MCG au pas de temps n dans la maille m. La �gure 6.11 pr�esente l'�evolutionde I% en fon
tion de fs dans les bassins de l'Ob et du Zaire. Les 
ourbes sont tr�es di��erentes,
e qui traduit des r�egimes hydrologiques et 
limatiques di��erents. Ainsi, dans l'Ob, 45% del'�e
oulement total s'in�ltre si fs=2 mm/j mais il faut que fs �egale 50 mm/j pour que 95% del'�e
oulement total s'in�ltre. Ce 
omportement re
�ete le r�egime nival de l'Ob : la majorit�e del'�e
oulement a lieu au printemps par de tr�es fortes valeurs li�ees �a la fonte de la neige, et le restedu temps, l'�e
oulement total est faible. Au 
ontraire, pour le Zaire, la relative lin�earit�e jusqu'�afs=20 mm/j o�u I% vaut 90% traduit un �e
oulement total domin�e par une pluie bien r�epartietout au long de l'ann�ee, 
ara
t�eristique des r�egions �equatoriales. L'int�erêt de I% vis-�a-vis del'ajustement de fs est de permettre d'identi�er les variations de fs signi�
atives vis-�a-vis del'hydrologie du bassin.La 
onnaissan
e de fs permet de 
al
uler, parall�element �a I%, la moyenne I et l'�e
art-type�I de l'in�ltration I sur l'ensemble des mailles et des pas de temps. Ces grandeurs permettentd'�eviter d'ajuster qimax. En e�et, si l'on alimente un r�eservoir lin�eaire ayant une loi de vi-dange exponentielle (�equation 6.6) ave
 une sour
e p�eriodique I, il existe un �etat d'�equilibre dur�eservoir. Cet �equilibre atteint, le 
ontenu en eau moyen du r�eservoir, Sl, est donn�e parSl = I=
 (6.17)5Dans les deux simulations, fs=0, si bien que toute l'eau transite par le r�eservoir de retard au ruissellement,
e qui maximise l'e�et de 
qr, et que les param�etres 
qi et qimax ne jouent plus ; qrmax=100.
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Fig. 6.11 { In
uen
e de fs sur I%, le pour
entage de l'�e
oulement total qui s'in�ltre dans ler�eservoir de retard �a l'in�ltration : exemples du bassin versant de l'Ob et de 
elui du Zaire.
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 est le 
oeÆ
ient de tarissement dis
ret, I est la moyenne de I sur la p�eriode. Un r�eservoirnon-lin�eaire, muni d'une loi de vidange exponentielle (
omme le r�eservoir de retard �a l'in�ltra-tion) et aliment�e par la même sour
e p�eriodique I, atteint �egalement un �etat d'�equilibre, et le
ontenu en eau moyen 
orrespondant, Snl, se 
ompare �a Sl selon la relation :Snl � Sl (6.18)Du fait de la stationnarit�e du 
limat �a long terme, on peut assimiler l'�e
oulement total �a unsignal p�eriodique, ainsi que l'in�ltration I alimentant le r�eservoir de retard �a l'in�ltration. Si l'onr�eussit �a d�eterminer qimax de telle sorte que le r�eservoir de retard �a l'in�ltration ne d�ebordepas, alors qimax ne joue plus sur l'�e
oulement, don
 il n'est plus un param�etre e�e
tif du MTL.Suite �a une �etude num�erique du 
omportement d'un r�eservoir non-lin�eaire de 
apa
it�e qmaxmuni d'une loi de vidange exponentielle (
oeÆ
ient 
), sous plusieurs r�egimes p�eriodiques ayantdes distributions de fr�equen
e di��erentes, nous avons 
hoisi pour minimiser le d�ebordement ded�e�nir qimax par qimax >[50℄ 2 I + �I
qi (6.19)o�u le quanti�
ateur indique que qimax est arrondi au multiple de 50 sup�erieur.Le retard total de l'�e
oulement est d�e�ni 
omme le temps qui s�epare le maximum del'�e
oulement total moyen sur le bassin de 
elui du d�ebit �a l'exutoire. Il d�epend de la vitesse des�e
oulements de surfa
e et des �e
oulements souterrains. Dans le MTL, le retard �a l'�e
oulement dû�a l'in�ltration et au transit dans la nappe est repr�esent�e par 
qi, et modul�e par fs. La relationentre la vitesse de l'�e
oulement de surfa
e et la pente de la rivi�ere est repr�esent�e expli
itement parles temps de transfert �el�ementaires (�equation 6.9). Mais de nombreux autres fa
teurs in
uen
entla vitesse des �e
oulements de surfa
e. Elle peut par exemple être diminu�ee par l'�etalement del'eau hors du lit prin
ipal de la rivi�ere pendant les 
rues. L'ensemble des fa
teurs qui d�eterminentla vitesse des �e
oulements de surfa
e est impli
itement int�egr�e dans le temps de 
on
entrationt
. Il n'est don
 pas possible de le d�e�nir physiquement. Dans de petits bassins versants, on peutmesurer le temps de 
on
entration 
omme le temps qui s�epare la survenue d'un gros orage dumaximum de d�ebit asso
i�e �a l'exutoire, 
ar on peut admettre que l'orage arrose l'ensemble dubassin versant. Cette hypoth�ese n'est en revan
he jamais veri��ee dans des bassins aussi grandsque 
eux que nous �etudions. Devant la n�e
essit�e d'un ajustement de t
, nous avons restreint sesvaleurs possibles aux multiples de 15 jours, puisque les d�ebits sont simul�es en moyenne mensuelle.Nous avons de plus restreint les valeurs de t
 aux valeurs inf�erieures �a un an (360 jours).Finalement, 
es 
onsid�erations pr�eliminaires permettent de r�eduire �a trois le nombre deparam�etres qui doivent être ajust�es dans le MTL :{ le temps de 
on
entration t
,{ la 
apa
it�e d'in�ltration fs,{ le 
oeÆ
ient de tarissement 
qi du r�eservoir de retard �a l'in�ltration.Elles permettent en outre de r�eduire le nombre de valeurs �a �etudier pour 
ha
un de 
es pa-ram�etres. En�n, pour simpli�er en
ore l'ajustement, nous supposerons que fs et 
qi sont iden-tiques dans toutes les mailles d'un bassin donn�e.
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tion pr�esente la synth�ese de tr�es nombreuses simulations de d�ebit, dans 
ha
undes 14 bassins versants �etudi�es. Les r�esultats sont pr�esent�es en regroupant les 
euves en fon
tionde leur r�egime hydrologique et/ou 
limatique. Les di��eren
es entre les moyennes mensuellesdes d�ebits observ�es et simul�es sont notamment dis
ut�ees en fon
tion des di��eren
es entre lespr�e
ipitations mensuelles moyennes sur le bassin, donn�ees d'une part par la 
limatologie deJaeger (1976,1983), et d'autre part par la simulation TOT (moyennes sur les neuf derni�eresann�ees).6.5.1 Fleuves �a forte 
omposante nivaleLes �gures 6.12, 6.13, 6.14 et 6.15 synth�etisent les r�esultats du MTL pour les bassinsde l'Ob, du Yenissei, de la Volga et de l'Amour. Ces 
euves pr�esentent une 
omposante nivaleforte, 
'est-�a-dire qu'une grande partie de leur d�ebit est aliment�ee par la fonte des neiges. Celaapparâ�t pour les observations dans le fait que le maximum de d�ebit pr�e
�ede le maximum depr�e
ipitation, malgr�e le retard dû au transport lat�eral dans le bassin. La forte 
omposante nivalede l'�e
oulement total est repr�esent�ee dans le MCG : dans les quatre bassins, le maximum annuelde l'�e
oulement total Y est bien davantage 
orr�el�e au maximum de fonte M qu'au maximum de
onvergen
e d'humidit�e liquide, donn�ee par P �F �E, o�u P est la pr�e
ipitation (pluie+neige),F est la 
hute de neige, et E l'�evaporation.Les premi�eres 
ourbes de la �gure 6.12 illustrent l'in
uen
e du temps de 
on
entration t
sur le d�ebit simul�e par le MTL : l'augmentation de t
 �etale les variations temporelles du d�ebit,
e qui retarde le maximum. Dans le bassin de l'Ob, le 
hangement de t
 ne suÆt pas �a ajusterles variations saisonni�eres du d�ebit simul�e �a 
elles du d�ebit observ�e.La se
onde s�erie de 
ourbes illustre l'in
uen
e de fs et 
qi. Les simulations 4 et 5, qui ontle même 
oeÆ
ient de tarissement 
qi=0.03 (�=33 j) sont tr�es pro
hes malgr�e un pour
entaged'in�ltration di��erent. Les di��eren
es sont plus importantes entre la simulation 4 et la simulation6, qui ont des 
oeÆ
ients de tarissement di��erents : 
qi=0.01 �equivaut �a un temps 
ara
t�eristiquede vidange �=100 j dans la simulation 6. La 
omparaison des d�ebits des simulations 4 et 6 montreque la diminution de 
qi ralentit la mont�ee en 
rue ainsi que la retomb�ee de 
rue, 
e qui permet desoutenir un d�ebit plus important �a l'�etiage (p�eriode de d�ebit minimal). Le MTL �etant 
onservatif(
ar il est �etudi�e autour de l'�equilibre), l'augmentation des d�ebits �a l'�etiage est asso
i�ee �a unediminution des d�ebits de 
rue. La 
onservation de l'eau �a long terme par le MTL implique don
qu'une fois le for�
age 
hoisi, le d�ebit annuel moyen est similaire quels que soient les param�etres
hoisis. Autrement dit, le MTL ne peut pas 
orriger le d�ebit annuel moyen. Il n'a d'in
uen
eque sur la forme de l'hydrographe6.Dans le bassin de l'Ob, le d�ebit moyen annuel est sous-estim�e : il vaut 6300 m3/s alorsque 12500 m3/s sont observ�es. Cette sous-estimation du d�ebit a prin
ipalement lieu en �et�e etautomne, 
e qui s'explique par la forte sous-estimation de la pr�e
ipitation �a 
ette �epoque. Dans lar�ealit�e, les pluies estivales 
ontinuent d'alimenter un fort d�ebit �a la suite du maximum provoqu�epar la fonte nivale, alors que dans le MCG, la faiblesse des pluies estivales explique la r�e
ession6L'hydrographe est la 
ourbe d'�evolution du d�ebit en fon
tion du temps.
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OB

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 90 0 0 1 1sim2 180 0 0 1 1sim3 360 0 0 1 1sim4 180 10 69 0.03 100sim5 180 35 90 0.03 150sim6 180 10 69 0.01 300Fig. 6.12 { Bassin de l'Ob : 
y
les annuels moyens des d�ebits observ�es et simul�es (103 m3.s�1)�a Salekhard ; 
y
les annuels moyens sur le bassin des pluies observ�ees et simul�ees (mm.j�1), etdes 
ux hydriques simul�es par le MCG du LMD, ave
 P : pr�e
ipitation, F : 
hute de neige, E :�evaporation, M : fonte de neige et Y : �e
oulement total. Le tableau asso
i�e d�e
rit les simulations.
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rue provoqu�ee par la fonte.Ave
 un temps de 
on
entration de 180 j, le maximum du d�ebit simul�e a lieu en juin,
omme 
elui du d�ebit observ�e. Cependant le temps de 
on
entration ne modi�e pas la dated�ebut de la 
rue, qui est impos�ee par le moment o�u l'�e
oulement total augmente. Dans le bassinde l'Ob, 
ette date 
orrespond au d�ebut de la fonte des neiges. Le d�ebit simul�e 
ommen
e �aaugmenter avant le d�ebit observ�e, 
e qui sugg�ere que la fonte des neiges 
ommen
e plus tôt dansle MCG que dans la r�ealit�e.La �gure 6.13 synth�etise les simulations r�ealis�ees dans le bassin du Yenissei. La 
ompa-raison montre que, si la simulation 2 (ave
 
qi=0.01) pr�esente un d�ebit un peu plus soutenu �al'�etiage et un peu plus faible en 
rue, les di��eren
es entre les quatre simulations sont sommetoute n�egligeables vis-�a-vis de leurs di��eren
es ave
 le d�ebit observ�e. L'exemple extrême est 
eluides simulations 1 et 3 qui produisent des d�ebits mensuels quasi identiques. Ce
i montre que leretard �a l'in�ltration dans la simulation 3 
ompense son temps de 
on
entration plus 
ourt quedans la simulation 1.La 
omparaison du d�ebit simul�e ave
 le d�ebit observ�e montre que, 
omme dans le bassinde l'Ob, le d�e
len
hement de la 
rue est trop pr�e
o
e dans les simulations, et que le d�ebit simul�eest trop faible en �et�e. La sous-estimation du d�ebit estival est 
ependant moins marqu�ee dans leYenissei que dans l'Ob 
ar la sous-estimation des pr�e
ipitations estivales y est moins 
reus�ee. Led�ebit est 
ependant fortement sous-estim�e au moment du maximum.D'une mani�ere g�en�erale, dans les deux bassins de l'Ob et du Yenissei, l'augmentation dud�ebit asso
i�ee �a la fonte 
ommen
e plus tôt dans les simulations que dans la r�ealit�e, 
e quisugg�ere que la fonte 
ommen
e trop tôt dans le MCG. La fonte de la neige d�epend de la quantit�ede neige a

umul�ee, 
ar l'alb�edo du manteau neigeux d�epend de son �epaisseur, si bien que plus
ette �epaisseur est grande, plus la temp�erature ambiante est basse, et plus la fonte est tardive. Lapr�e
o
it�e de la fonte dans le MCG du LMD peut don
 être li�ee �a une sous-estimation de la 
hutede neige, ou �a une mauvaise distribution spatiale des pr�e
ipitations neigeuses, tant �a grande�e
helle qu'�a l'�e
helle sous-maille. Elle pourrait aussi être li�ee au fait que n'est pas repr�esent�edans le MCG l'ombrage par les reliefs, ni le fait qu'au moment de la fonte, le manteau neigeux
ommen
e par retenir l'eau liquide avant de la lib�erer brutalement.D'autre part, le d�ebit de 
rue est sous-estim�e, alors que les pr�e
ipitations hivernalessont surestim�ees. Le ruissellement hortonien, quand l'eau disponible �a la surfa
e ex
�ede laperm�eabilit�e du sol, n'est pas repr�esent�e dans le MCG du LMD, 
e qui pourrait 
ontribuer�a expliquer la sous-estimation du d�ebit de 
rue. Nous proposons �egalement qu'une 
ause impor-tante de 
ette sous-estimation est li�ee au fait que le sol est gel�e une grande partie de l'ann�ee auxhautes latitudes, et que le gel du sol n'est pas repr�esent�e dans le MCG du LMD. L'eau gel�ee dansle sol emp�e
he l'in�ltration profonde de l'eau dans le sol, et la fonte de 
ette gla
e alimente lasaturation super�
ielle du sol, qui emp�e
he �egalement l'in�ltration. Ainsi, le gel dans le sol limite
onsid�erablement l'in�ltration de l'eau produite par la fonte. Par ailleurs, la fonte de la gla
edans le sol n�e
essite de l'�energie, 
e qui limite l'�energie disponible pour l'�evapotranspiration. Ce
ipourrait 
ontribuer �a expliquer les di��eren
es de pr�e
ipitation au printemps. En�n, la fonte des
ou
hes super�
ielles du permafrost peut alimenter des nappes provisoires en �et�e, dont l'impor-tan
e des nappes pour l'�evaporation dans les plaines sib�eriennes en �et�e est �evoqu�ee par Robo
ket al. (1995). L'absen
e de 
es nappes pourrait 
ontribuer �a expliquer la sous-estimation des
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YENISSEI

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 75 0 0 1 1sim2 75 2 36 0.01 150sim3 60 2 36 0.03 100sim4 60 10 67 0.03 100Fig. 6.13 { Bassin du Yenissei : voir �gure 6.12. D�ebits simul�es et observ�es �a Igarka.
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ipitations estivales dans les r�egions �etudi�ees, o�u le re
y
lage est une sour
e 
ons�equente depr�e
ipitation en �et�e (Brubaker et al., 1993). Ces hypoth�eses doivent bien sûr être �etudi�ees end�etail, �a travers une validation des temp�eratures et de la 
ouverture neigeuse dans la simulationTOT, dont l'�e
oulement total est utilis�e pour for
er le MTL. Nous re
ommandons �egalementune �etude de la sensibilit�e du MCG du LMD �a la repr�esentation du gel de l'eau dans le sol, ainsiqu'�a la 
omposante de Horton du ruissellement.Les di��eren
es entre les d�ebits simul�es et observ�es dans le bassin de la Volga et de l'Amour(�gures 6.14 et 6.15) pr�esentent des 
ara
t�eristiques similaires �a 
elles relev�ees dans les bassins del'Ob et du Yenissei : le d�ebit dû �a la fonte est assez bien repr�esent�e, mais le d�ebit estival est sous-estim�e. Dans le bassin de la Volga, 
e 
omportement est 
lairement illustr�e par la simulation 1.De même, dans le bassin de l'Amour, la simulation 1, ave
 t
=150 j, repr�esente 
orre
tement lamont�ee en 
rue due �a la fonte, mais sous-estime fortement le d�ebit en septembre et o
tobre, enrelation ave
 le minimum estival des pluies simul�ees, au moment du maximum des pr�e
ipitationsobserv�ees. Cependant, alors que la mont�ee en 
rue est trop pr�e
o
e par rapport aux observationsdans les bassins de l'Ob et de la Volga, elle semble d�e
len
h�ee au bon moment dans les bassinsde la Volga et de l'Amour. Ce
i peut signi�er que le MCG repr�esente moins bien le 
y
le de laneige aux tr�es hautes latitudes qu'aux latitudes un peu plus basses des bassins de la Volga et del'Amour.Les simulations 2, 3 et 4 dans le bassin de la Volga montrent l'in
uen
e de l'in�ltrationsur le d�ebit. Elle permet en e�et de soutenir le d�ebit �a l'�etiage, et 
e d'autant plus que fs et
qi augmentent. Comme observ�e dans le Bassin de l'Ob, l'augmentation des �etiages est r�ealis�eeau d�etriment des d�ebits de 
rue. En�n, la simulation 2 dans le bassin de l'Amour illustre 
equi est, �a mon avis, un danger du MTL. En e�et, l'augmentation du temps de 
on
entration �a195 j permet de reproduire le d�ebit observ�e de mani�ere assez satisfaisante. Cet ajustement est
ependant arti�
iel et ne re
�ete ni la validit�e physique du MTL ni 
elle du MCG. Il montreseulement que la n�e
essit�e de 
hoisir a priori les param�etres du MTL lui 
onf�ere une trop grandesouplesse pour qu'il soit utilis�e 
omme unique outil de validation du MCG.Le dernier 
euve �a forte 
omposante nivale �etudi�e est le Ma
kenzie (�gure 6.16). Lapremi�ere s�erie de 
ourbes pr�esente une importante 
ara
t�eristique du bassin du Ma
kenzie parrapport aux quatre autres. En e�et, en augmentant le temps de 
on
entration de 1 �a 540 j, onne retarde le maximum du d�ebit simul�e que de 3 mois ! Ce
i s'explique par la lo
alisation dansle bassin des r�egions qui alimentent le d�ebit. La 
arte de la �gure 6.17 superpose le 
ontourdu bassin versant, tel qu'il est repr�esent�e �a la r�esolution 1024�800, aux moyennes annuelles del'�e
oulement total dans TOT. La �gure pr�esente aussi les zones iso
hrones d�e�nies dans le bas-sin du Ma
kenzie. Les maxima d'�e
oulement total, qui 
orrespondent spatialement aux maximade fonte de neige, et qui sont don
 asso
i�es dans le temps �a l'�e
oulement total de mars, sontdans une zone iso
hrone qui 
orrespond �a un temps de transfert �a l'exutoire �egal �a environ 30%du temps de 
on
entration. La station o�u les d�ebits sont simul�es est elle situ�ee dans une zoneiso
hrone qui 
orrespond �a un temps de transfert �a l'exutoire �egal �a 15% du temps de 
on
en-tration. Ainsi, l'�e
oulement total qui alimente le d�ebit maximum est transport�e au niveau de lastation en environ 15% du temps de 
on
entration, 
e qui donne trois mois pour t
=540 j.La faible sensibilit�e duMTL �a t
 dans le bassin ne suÆt 
ependant pas �a expliquer la pauvre
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VOLGA

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 180 0 0 1 1sim2 150 5 70 0.03 100sim3 180 1 42 0.01 200sim4 150 5 70 0.01 300Fig. 6.14 { Bassin de la Volga : voir �gure 6.12. D�ebits simul�es et observ�es �a Volgograd PowerPlant.
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AMOUR

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 150 0 0 1 1sim2 195 0 0 1 1Fig. 6.15 { Bassin de l'Amour : voir �gure 6.12. D�ebits simul�es et observ�es �a Komsomolsk
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MACKENZIE

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 1 0 0 1 1sim2 180 0 0 1 1sim3 360 0 0 1 1sim4 540 0 0 1 1Fig. 6.16 { Bassin du Ma
kenzie : voir �gure 6.12. D�ebits simul�es et observ�es �a Norman Wells.
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a
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Fig. 6.17 { Bassin du Ma
kenzie : a �e
oulement total moyen (mm/j), ave
 la limite du bassinet la position de la station Norman Wells (NW) ; b zones iso
hrones (le temps de transfert �al'exutoire 
rô�t de 0 �a t
, du bleu fon
�e au rouge).
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bFig. 6.18 { Bassin du Ma
kenzie : moyennes annuelles (mm/j) de la pr�e
ipitation a simul�ee parle MCG du LMD, b selon la 
limatologie de Jaeger (1976,1983) .
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Fig. 6.19 { Bassin du Ma
kenzie : moyennes annuelles de la fonte de neige simul�ee par le MCGdu LMD (mm/j).
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on
ordan
e entre les d�ebits simul�es et observ�es. La rapidit�e de la mont�ee de 
rue observ�ee, et laforte avan
e de la 
rue par rapport aux pr�e
ipitations observ�ees dans le bassin du Ma
kenzie sont
ara
t�eristiques d'un r�egime nival. La fonte maximale a lieu en mars dans le MCG et alimentebien le maximum de l'�e
oulement total. Mais seul un fort retard permet de simuler le maximumdu d�ebit en juin, et 
e retard irr�ealiste de 540 jours ralentit fortement la vitesse de mont�ee en
rue par rapport aux observations. Deux expli
ations sont d�es lors possibles : soit la fonte a lieudans la bonne r�egion et elle est trop pr�e
o
e, soit la fonte, et don
 les pr�e
ipitations neigeuses,ne sont pas lo
alis�ees de mani�ere r�ealiste dans le MCG. La �gure 6.18 
ompare les pr�e
ipitations(pluie + neige) observ�ees et simul�ees par le MCG du LMD : les pr�e
ipitations observ�ees, plusfaibles, sont surtout plus homog�enes que les pr�e
ipitations simul�ees. Les maxima de pr�e
ipitationsont dans les deux 
as asso
i�es au relief (les Montagnes Ro
heuses). Les pr�e
ipitations maximalesobserv�ees ont lieu sur le 
an
 ouest du relief, sous in
uen
e o
�eanique, et �epargnent le 
an
 est,drain�e par le Ma
kenzie. Dans le MCG, la faible r�esolution spatiale (64�50) entrâ�ne une plusgrande extension horizontale du relief, si bien que les pr�e
ipitations asso
i�ees arrosent le bassindu Ma
kenzie. La �gure 6.19 pr�esente la fonte de neige en moyenne annuelle dans le MCG.Cette fonte est maximale au niveau du maximum de pr�e
ipitation sur les Ro
heuses, qui n'estpas repr�esentatif de la r�ealit�e. Ailleurs la fonte est relativement homog�ene, quoique pr�esentantun gradient du Nord vers le Sud, qui traduit l'e�et de la temp�erature sur la 
hute de neige. Auvu de 
es 
artes, il semble don
 que la 
ause la plus probable de la mauvaise repr�esentation dela fonte soit li�ee �a la lo
alisation du maximum de fonte, elle-même li�ee �a la r�esolution trop faibledu relief dans le MCG.6.5.2 Fleuves subtropi
auxCinq des bassins que nous avons �etudi�es sont lo
alis�es dans les subtropiques : les bassinsdu Niger (�gure 6.20), du Paran�a (�gure 6.22), du Zamb�eze (�gure 6.21), du Gange (�gure 6.23)et de l'Indus (�gure 6.24). Le 
y
le hydrologique des r�egions subtropi
ales est 
ara
t�eris�e parun fort 
ontraste hydrique entre une saison des pluies, asso
i�ee au passage de la ZCIT, et unesaison s�e
he, asso
i�ee �a la bran
he subsidente de la 
ir
ulation m�eridienne de Hadley, quandla ZCIT est dans l'h�emisph�ere oppos�e. Les di��eren
es de dur�ee de la saison des pluies et dela saison s�e
he entre les 
inq bassins, visibles sur les pr�e
ipitations observ�ees, sont asso
i�eesaux di��eren
es de latitude des bassins. Le MCG du LMD reproduit bien la saisonnalit�e despr�e
ipitations dans les 
inq bassins, même s'il surestime les pr�e
ipitations pendant la saison despluies. La 
omparaison des d�ebits observ�es ave
 les d�ebits simul�es met en �eviden
e, dans les 
inqbassins, une tr�es forte surestimation du d�ebit par le MTL. Cette surestimation est en parti
ulierbeau
oup plus importante que la surestimation des pluies. L'exemple le plus extrême est fournipar le bassin du Niger, que nous dis
uterons en d�etail.Dans la �gure 6.20, la premi�ere s�erie de 
ourbes 
on
erne les d�ebits �a Malanville, la stationla plus pro
he de l'exutoire dans le bassin du Niger. La surestimation du d�ebit par le MTL est tellequ'il a fallu multiplier par 10 les d�ebits observ�es pour rendre possible la 
omparaison visuelle desd�ebits simul�es et observ�es. La premi�ere s�erie de 
ourbes illustre l'importan
e de l'in�ltration pourreproduire le d�ebit du Niger �a Malanville. En e�et, au fa
teur multipli
atif pr�es, la simulation 3,ave
 98% d'in�ltration retard�ee selon un temps 
ara
t�eristique �=50 j, permet une reprodu
tiontr�es satisfaisante de la �n de des
ente de 
rue, de l'�etiage et du d�ebut de la mont�ee en 
rue. La
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NIGER

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 360 0 0 1 1sim2 360 50 98 0.03 500sim3 360 50 98 0.02 750sim4 360 50 98 0.01 1500Fig. 6.20 { Bassin du Niger : 
y
les annuels moyens des d�ebits observ�es et simul�es (103 m3.s�1)dans deux stations, Malanville en aval du bassin et Koulikouro en amont ; 
y
les annuels moyensdes pluies observ�ees et simul�ees sur le bassin (mm.j�1). Le tableau asso
i�e d�e
rit les simulations.
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omparaison des di��erentes simulations illustre 
omment l'in�ltration 
ontribue au retard totaldu d�ebit par rapport �a l'�e
oulement total. Le tr�es fort pour
entage d'in�ltration des simulations2, 3 et 4 est assez r�ealiste, si l'on 
onsid�ere que le r�eservoir d'in�ltration dans le MTL repr�esenteimpli
itement les nappes. En e�et, dans une r�egion 
omme le bassin du Niger, ave
 une fortesaison s�e
he, la nappe est profonde, et elle est aliment�ee par un important transfert d'eau depuisla rivi�ere vers la nappe (de Marsily, 1995).Une fois les d�ebits simul�es mis en phase ave
 les d�ebits observ�es, il apparâ�t que la formedu 
y
le saisonnier des d�ebits observ�es peut se d�eduire de la forme du 
y
le saisonnier simul�e,en �e
rêtant les fortes valeurs au del�a d'un seuil. Cet �e
rêtement 
orrespond dans le temps �a lasaison s�e
he, et traduit la reprise �evaporative massive de l'eau libre des 
ours d'eau traversantles r�egions tr�es s�e
hes (Rodier, 1985).Koulikouro est une station beau
oup plus en amont sur le 
ours du Niger : au niveau de
ette station, le temps de transfert �a l'exutoire vaut 0.85t
, alors qu'au niveau de Malanville, ilvaut seulement 0.3t
. Le temps de 
on
entration jusqu'�a Koulikouro est 0.15t
, et 
e
i expliqueque le d�ebit simul�e �a Koulikouro ne soit pas sensible au temps de 
on
entration. En revan
he, led�ebit y est sensible �a l'in�ltration. Comme �a Malanville, le 
oeÆ
ient de tarissement 
qi=0.01est trop faible, puisqu'il provoque un retard d'un mois entre le maximum du d�ebit simul�e et lemaximum du d�ebit observ�e.Il existe deux di��eren
es fortes entre les d�ebits �a Koulikouro et les d�ebits �a Malanville.D'abord, la surestimation du d�ebit simul�e est beau
oup plus faible �a Koulikouro qu'�a Malanville(d'environ un fa
teur 10, par lequel le d�ebit observ�e est multipli�e �a Malanville sur la �gure).Ensuite, les d�ebits de 
rue ne sont pas �e
rêt�es �a Koulikouro 
omme �a Malanville. Il semble rai-sonnable d'admettre que la surestimation du d�ebit simul�e �a Koulikouro r�esulte prin
ipalement dela surestimation des pr�e
ipitations. En revan
he, �a Malanville, la surestimation suppl�ementaired'un fa
teur 10 et l'�e
rêtement des d�ebits maximaux r�esultent de la reprise �evaporative. C'esten fait le retard impos�e �a l'�e
oulement par l'�e
oulement lat�eral dans le r�eseau hydrographiquequi permet une reprise �evaporative si forte. En e�et, il for
e l'�e
oulement total produit pendantla saison des pluies �a rester en grande partie dans le bassin jusqu'�a la saison s�e
he.Les bassins du Zamb�eze et du Paran�a pr�esentent un 
omportement similaire �a 
elui dubassin du Niger. Dans le bassin du Zamb�eze (�gure 6.21), les d�ebits simul�es, divis�es par trois, sonten
ore bien sup�erieurs au d�ebit observ�e, qui semble �e
rêt�e quand le maximum du d�ebit arriveen saison s�e
he. Nous avons, dans 
e bassin, pr�ef�er�e diviser les d�ebits simul�es que multiplier led�ebit observ�e, a�n de garder une signi�
ation aux �e
arts-types mensuels des observations. Ces�e
arts-types sont beau
oup plus importants que 
eux du Paran�a par exemple, 
ar seulementquatre ann�ees de mesures sont disponibles. La forte in
ertitude r�esultante sur le mois pr�esentantle d�ebit maximum ne fa
ilite pas l'ajustement. En�n, la 
omparaison des di��erentes simulationsmontre que, 
omme dans le bassin du Niger, le retard total impos�e au d�ebit est fortement sensible�a l'in�ltration.La di��eren
e majeure entre le bassin du Paran�a, et 
eux du Zamb�eze et du Niger, tientau fait que la saison s�e
he est moins marqu�ee dans le bassin du Paran�a, si bien que les d�ebitsobserv�es et simul�es sont plus forts. Le d�ebit simul�e est d'autre part moins surestim�e que dansles deux autres bassins (ni le d�ebit observ�e, ni les d�ebits simul�es ne sont modi��es par un fa
teurmultipli
atif dans la �gure 6.22), même s'il reste surestim�e, alors que les pr�e
ipitations simul�ees
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t
 fs I% 
qi qimaxsim1 180 0 0 1 1sim2 180 15 76 0.03 500sim3 120 15 76 0.03 500sim4 90 15 76 0.01 1000Fig. 6.21 { Bassin du Zamb�eze : 
y
les annuels moyens des d�ebits observ�es et simul�es (103m3.s�1) �a Matundo-Cais ; 
y
les annuels moyens des pluies observ�ees et simul�ees sur le bassin(mm.j�1). Le tableau asso
i�e d�e
rit les simulations.PARANA

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 150 0 0 1 1sim2 90 50 98 0.03 800sim3 60 50 98 0.02 1000sim4 60 40 95 0.01 1200Fig. 6.22 { Bassin du Paran�a : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Corrientes.
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ipitations observ�ees. Si l'�evaporation simul�ee (environ3 mm/j en saison des pluies et 1 mm/j en saison s�e
he) n'est pas notablement sous-estim�ee,alors la surestimation du d�ebit simul�e sugg�ere qu'il existe dans 
e bassin une reprise �evaporativedepuis le 
ours d'eau, qui n'est pas repr�esent�ee par l'ensemble MTL/MCG.La repr�esentation du d�ebit observ�e du Paran�a selon une �e
helle de d�ebit plus r�eduite quesur la �gure 6.22 permet d'identi�er le d�ebit mensuel maximum en mars, et le d�ebit mensuelminimum en septembre. Comme dans les deux bassins subtropi
aux �etudi�es pr�e
�edemment, 
'estave
 une in�ltration abondante mais pas trop retard�ee (
qi > 0.01), que l'ajustement du 
y
lesaisonnier des d�ebits simul�es et observ�es est le plus satisfaisant.Les derniers bassins subtropi
aux �etudi�es sont les bassins du Gange et de l'Indus, dontle 
y
le hydrologique est domin�e par la mousson indienne, 
e qui explique le maximum depr�e
ipitation en juillet-août. Le 
y
le saisonnier des pr�e
ipitations est bien repr�esent�e par leMCG du LMD, et le MTL permet de reproduire 
orre
tement 
elui du d�ebit. Le d�ebit simul�e est
ependant surestim�e. Cette surestimation a, 
omme dans les autres bassins subtropi
aux, deux
auses. La premi�ere est la surestimation par le MCG de la pr�e
ipitation, qui semble expliquerdans le bassin du Gange une grande part de la surestimation du d�ebit simul�e. Dans le bassinde l'Indus en revan
he, le d�ebit de 
rue simul�e est surestim�e davantage que ne l'est le maximumdes pr�e
ipitations simul�ees par le MCG. Ce
i indique que l'�evaporation est sous-estim�ee par leMCG dans le bassin de l'Indus. Comme dans les bassins du Niger, du Zamb�eze et du Paran�a,nous sugg�erons que 
ette sous-estimation de l'�evaporation simul�ee est li�ee au fait que la reprise�evaporative de l'eau libre dans les 
ours d'eau n'est pas repr�esent�ee dans le MCG. En e�et, seulle 
ours sup�erieur de l'Indus, au niveau des 
ontreforts himalayens, est arros�e par la mousson,alors que son 
ours inf�erieur traverse des r�egions tr�es s�e
hes, o�u la reprise �evaporative doit êtreimportante. Cette derni�ere semble en revan
he peu importante dans le bassin du Gange. Ce
iest 
ertainement asso
i�e au fait que toute la vall�ee du Gange est arros�ee par la mousson, et quele retard 
aus�e par le transport lat�eral n'est pas assez important pour maintenir l'eau dans lebassin jusqu'�a la saison s�e
he.En�n, il n'est pas n�e
essaire d'introduire une forte in�ltration dans le MTL pour obtenirune simulation satisfaisante du 
y
le annuel du d�ebit dans les bassins du Gange et de l'Indus,
ontrairement aux trois autres bassins subtropi
aux. Il est possible que 
e
i soit dû �a la forteproportion de r�egions tr�es pentues dans le bassin, au niveau de l'Himalaya. En e�et, plus lapente est forte, plus la part du ruissellement dans l'�e
oulement total est importante. Nous avonsutilis�e le MTL ave
 des param�etres fs et 
qi identiques dans toutes les mailles d'un bassin, etles bassins du Gange et de l'Indus semblent tr�es int�eressants pour �etudier la sensibilit�e du MTL�a la r�epartition spatiale de fs et 
qi. Cette �etude sera r�ealis�ee ult�erieurement.6.5.3 Fleuves �equatoriauxLe bassin du Zaire (�gure 6.25), lo
alis�e dans la zone �equatoriale, est travers�e deux foispar an par la ZCIT, si bien qu'il est tr�es humide, et que son 
y
le hydrologique est 
ara
t�eris�epar deux saisons des pluies. Le bassin de l'Amazone (�gure 6.26) ne pr�esente qu'une seule saisondes pluies, de janvier �a mars, 
ar il est situ�e au sud de l'�equateur.Les variations saisonni�eres de la pr�e
ipitation sont assez bien repr�esent�ees par le MCG duLMD. Les pr�e
ipitations simul�ees sont 
ependant sous-estim�ees dans le bassin de l'Amazone.
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GANGE

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 90 0 0 1 1sim2 90 20 55 0.03 1000sim3 90 20 55 0.01 3000sim4 90 15 44 0.01 1500Fig. 6.23 { Bassin du Gange : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Farakka.INDUS

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 30 0 0 1 1sim2 30 10 53 0.01 500sim3 30 10 53 0.03 200sim4 30 30 77 0.03 300Fig. 6.24 { Bassin de l'Indus : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Kotri.
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t
 fs I% 
qi qimaxsim1 1 0 0 1 1sim2 120 0 0 1 1sim3 90 20 88 0.03 500Fig. 6.25 { Bassin du Zaire : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Kinshasa.AMAZONE

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 150 0 0 1 1sim2 120 30 92 0.03 400sim3 135 10 59 0.01 600sim4 120 30 92 0.01 1200Fig. 6.26 { Bassin de l'Amazone : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Obidos.



6.5. R�esultats 165Dans le bassin du Zaire, les pr�e
ipitations sont sous-estim�ees en saison s�e
he, et au 
ontrairesurestim�ees en saison des pluies. La 
omparaison des 
artes de pr�e
ipitation simul�ee et observ�ee,dans les bassins du Zaire (�gure 6.27) et de l'Amazone (�gure 6.28), permet d'expliquer pourquoile 
y
le annuel des pr�e
ipitations simul�ees par le MCG se 
ompare di��eremment au 
y
le annuelobserv�e dans les deux bassins, alors que dans les deux 
as, le 
y
le hydrologique est domin�e par la
onve
tion asso
i�ee �a la ZCIT. Pour les deux bassins, les maxima annuels de pr�e
ipitation simul�espar le MCG sont lo
alis�es sur les reliefs qui limitent les bassins. Au 
ontraire, la 
limatologiede Jaeger (1976,1983) pla
e les maxima annuels de pr�e
ipitation dans la 
uvette des bassins. La�gure 6.29 montre la 
limatologie de pr�e
ipitation �etablie par Figueroa et Nobre (1990) (Nobreet al., 1991) pour le bassin amazonien. Cette 
limatologie, bas�ee sur une importante densit�ede mesures, notamment sur les reliefs, montre des maxima importants de pr�e
ipitation sur lesAndes, et prouve que la 
limatologie de Jaeger, 
omme toutes les 
limatologies bas�ees sur unr�eseau lâ
he de mesures, sous-estime la pr�e
ipitation asso
i�ee aux reliefs (se
tion 5). Il sembledon
 que le MCG sous-estime la 
onve
tion dans les r�egions de basse altitude, et que 
e d�efauttend �a être masqu�e en saison des pluies par la forte a
tivit�e 
onve
tive induite dans le MCG auniveau des reliefs. Cet e�et est parti
uli�erement marqu�e dans le bassin du Zaire, presque en
er
l�ede massifs montagneux.Dans les deux bassins du Zaire et de l'Amazone, les di��eren
es entre les d�ebits observ�es etsimul�es d�ependent prin
ipalement des di��eren
es entre les pr�e
ipitations observ�ees et simul�ees.Ainsi le d�ebit simul�e est sous-estim�e dans le bassin de l'Amazone, et dans le bassin du Zaire, ilest sous-estim�e �a l'�etiage et surestim�e en p�eriode de 
rue.Dans le bassin de l'Amazone, la forme g�en�erale de l'hydrographe est mieux repr�esent�eeave
 de l'in�ltration. Il n'est 
ependant pas 
ertain que 
e soit en
ore le 
as si les pr�e
ipitations�etaient plus r�ealistes. Alors la 
uvette du bassin 
ontribuerait bien davantage au d�ebit, 
e quiest sus
eptible de modi�er la forme de l'hydrographe de mani�ere importante.Dans le bassin du Zaire, il n'est pas possible de mettre en phase �a la fois les maxima de 
rueet l'�etiage simul�es ave
 les maxima de 
rue et l'�etiage observ�es, 
ar les maxima et le minimumde la pluie simul�ee sont d�e
al�es par rapport �a 
eux de la pluie observ�ee. De plus, la saison s�e
hede d�e
embre-janvier est tr�es surestim�ee par le MCG. L'�e
oulement total, repr�esent�e par le d�ebitde la simulation 1, ave
 fs=0 et t
=1j, pr�esente un minimum lo
al en janvier-f�evrier-mars, maisle premier pi
 de 
rue est 
ompl�etement e�a
�e par l'in�ltration dans les simulations 2 et 3.Finalement, dans les deux bassins du Zaire et de l'Amazone, la mauvaise spatialisationdes pr�e
ipitations par le MCG empê
he de reproduire 
orre
tement le d�ebit de 
es 
euves ave
le MTL.6.5.4 Fleuves des moyennes latitudesLes �gures 6.30 et 6.31 pr�esentent les d�ebits et les pr�e
ipitations, simul�es et observ�es, dansles bassins du Mississippi et du Danube respe
tivement. Dans les deux bassins, le maximum de
rue a lieu avant le maximum des pr�e
ipitations, 
e qui r�ev�ele une 
ontribution importante dela fonte de la neige dans le d�ebit. Cette 
ontribution est 
ependant moins importante que dansles 
inq bassins des hautes latitudes �etudi�es dans la paragraphe 6.5.1, 
ar la mont�ee en 
rueobserv�ee est beau
oup moins brutale.



166 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versants
a

1.0
2.0
3.0
4.0
5.0
6.0
7.0

MAX:   18.03

MIN:    0.13

5 10 15 20 25 30 35 40

-15

-10

-5

0

5

10

5 10 15 20 25 30 35 40

-15

-10

-5

0

5

10

b

Fig. 6.27 { Bassin du Zaire : moyennes annuelles (mm/j) de la pr�e
ipitation a simul�ee par leMCG du LMD, b selon la 
limatologie de Jaeger (1976,1983).
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Fig. 6.28 { Bassin de l'Amazone : moyennes annuelles (mm/j) de la pr�e
ipitation a simul�ee parle MCG du LMD, b selon la 
limatologie de Jaeger (1983).
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Fig. 6.29 { Pr�e
ipitation dans la r�egion amazonienne : observations de Figueroa et Nobre (1990)en janvier et juillet (mm/mois).
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t
 fs I% 
qi qimaxsim1 30 0 0 1 1sim2 30 2 42 0.01 250sim3 30 2 42 0.03 100sim4 15 10 80 0.03 250Fig. 6.30 { Bassin du Mississippi : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Vi
ksburg.DANUBE

t
 fs I% 
qi qimaxsim1 105 0 0 1 1sim2 90 15 89 0.03 300sim3 90 15 89 0.02 400sim4 90 8 76 0.01 600Fig. 6.31 { Bassin du Danube : voir �gure 6.21. D�ebits simul�es et observ�es �a Ceatal Izmail.



170 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versantsDans les deux bassins, les pr�e
ipitations simul�ees par le MCG du LMD pr�esentent deuxdi��eren
es importantes ave
 les pr�e
ipitations observ�ees 
ompil�ees par Jaeger (1983). La premi�ereest une sous-estimation des pr�e
ipitations estivales, qui est parti
uli�erement marqu�ee dans lebassin du Danube. La se
onde est une forte surestimation des pr�e
ipitations hivernales. La 
om-paraison des 
artes de pr�e
ipitation moyenne simul�ee et observ�ee montre que 
ette surestimationest en
ore une fois asso
i�ee aux reliefs. Il en r�esulte que, quels que soient les jeux de param�etres
hoisis, le d�ebit simul�e est 
ara
t�eris�e par une 
rue beau
oup trop importante, et un tarissementtrop marqu�e �a l'�etiage. La seule ex
eption �a 
e dernier point est la simulation 4 du d�ebit duDanube, ave
 
qi=0.01. Cependant, le fort retard �a l'in�ltration asso
i�e �a 
ette valeur de 
qientrâ�ne une asym�etrie de la s�equen
e \retomb�ee de 
rue, �etiage, mont�ee en 
rue", qui est aussipeu r�ealiste que la faiblesse de l'�etiage, et qui ne s'explique pas par les anomalies de pr�e
ipitation.En�n, si le temps de 
on
entration n�e
essaire �a la mise en phase des d�ebits simul�es et observ�essemble raisonnable dans le bassin du Danube, en regard de la faible pente du 
ours inf�erieur du
euve, 
e n'est pas le 
as dans le bassin du Mississippi, qui pr�esente la même 
ara
t�eristique du
ours inf�erieur, mais dont la surfa
e est environ quatre fois plus importante que 
elle du bassindu Danube. Le faible temps de 
on
entration des simulations du d�ebit du Mississippi est en faitun arti�
e qui 
ompense l'avan
e de deux mois du maximum des pluies simul�ees par rapport �a
elui des pluies observ�ees.6.6 R�esum�e et dis
ussionNous avons utilis�e le Mod�ele de Transport Lat�eral (MTL) pour simuler le d�ebit de 14grands 
euves, dont les bassins versants sont situ�es dans les quatre grandes zones m�eridiennes :les hautes latitudes, les moyennes latitudes, les subtropiques et la r�egion �equatoriale. Etantdonn�e les fortes di��eren
es entre les pr�e
ipitations simul�ees et observ�ees, le MTL ne peut pasreproduire parfaitement les d�ebits observ�es �a partir du for�
age par l'�e
oulement total simul�e parle MCG du LMD. Il a 
ependant �et�e possible de d�eterminer dans la plupart des bassins un ouplusieurs jeux de param�etres qui permette de phaser les d�ebits simul�es ave
 les d�ebits observ�es,de mani�ere satisfaisante en regard des erreurs de la pr�e
ipitation simul�ee.Les param�etres fs et 
qi, qui d�eterminent le pour
entage d'in�ltration et la vitesse dutarissement du r�eservoir de retard �a l'in�ltration, ont un e�et important sur la forme de l'hy-drographe. Ils modulent en e�et la vitesse de la mont�ee et de la des
ente de 
rue. Dans tousles bassins �etudi�ees, 
qi=0.01 s'est av�er�e ralentir l'in�ltration de mani�ere ex
essive. Nous re-
ommandons don
 de r�ealiser les futurs ajustements ave
 
qi=0.02, qui fait partie des valeursd�ej�a utilis�ees dans le Mod�ele Coupl�e (tableau 6.4). Le 
oeÆ
ient de tarissement 
qi �etant �x�e,l'�e
oulement lat�eral est d'autant plus retard�e par l'in�ltration que fs est grand. Les r�esultatspr�esent�es dans la se
tion pr�e
�edente indiquent que fs doit être tr�es faible dans les bassins sub-polaires, et qu'il doit au 
ontraire 
orrespondre �a un fort pour
entage d'in�ltration I% dans lesbassins subtropi
aux. Les exemples du Gange et de l'Indus sugg�erent de plus une d�ependan
ede fs vis-�a-vis de la pente, qui sera �etudi�ee ult�erieurement.Le param�etre le plus important pour la mise en phase des d�ebits mensuels simul�es etobserv�es est le temps de 
on
entration t
. Ce param�etre est don
 le d�eterminant majeur du
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ussion 171retard total T entre les 
entres de gravit�e de l'�e
oulement total moyen sur un bassin et du d�ebit�a l'exutoire de 
e bassin. L'in�ltration peut n�eanmoins 
ontribuer de mani�ere signi�
ative �a 
eretard, 
omme le montre par exemple la similarit�e des d�ebits des simulations 1 et 3 dans lebassin du Yenissei, ou des simulations 1 et 3 dans le bassin du Zamb�eze.Il existe de nombreuses lois empiriques du retard T entre �e
oulement total et d�ebit �al'exutoire. Ces lois relient le retard T �a des 
ara
t�eristiques physiographiques du bassin : sasurfa
e A ou la longueur L du bras le plus long, ainsi que la pente S de 
e dernier. Nombreusessont les lois qui relient en outre le retard T au volume d'eau transport�e dans le bassin. En e�et,dans un r�eseau donn�e, les �equations de Saint-Venant, qui d�e
rivent la 
onservation de la masseet de la quantit�e de mouvement de l'eau dans un 
anal, relient la vitesse de l'�e
oulement auniveau de l'eau dans le 
anal, et don
 au volume 
ontenu dans le 
anal. Ainsi, Askew (1970)propose, pour des bassins de surfa
e inf�erieure �a 100 km2, la loi suivante du retard T :T = 0:877L0:80 S�0:33Q�0:23 (6.20)o�u Q est la moyenne des d�ebits de 
rue. Un autre exemple est propos�e par Vorosmarty et al.(1989), qui relient le retard T de l'�e
oulement �a travers une maille de longueur L=55 km, �a L,�a la sinuosit�e du 
ours d'eau dans la maille, et �a la moyenne annuelle de l'�e
oulement �a traversla maille.Le tableau 6.5 r�e
apitule pour 
ha
un des 14 bassins �etudi�es le temps de 
on
entration t
permettant la meilleure mise en phase du d�ebit simul�e ave
 le d�ebit observ�e, pour des simulationsr�ealis�ees ave
 fs=0. L'absen
e d'in�ltration r�esultant de 
e 
hoix permet de 
omparer t
 auretard T . Les bassins sont rang�es en trois 
lasses : la 
lasse I regroupe les neuf bassins o�u lamise en phase est possible de mani�ere 
oh�erente ave
 les d�efauts de la pr�e
ipitation simul�ee parle MCG du LMD ; la 
lasse II regroupe les bassins du Mississippi, du Danube, du Zaire et del'Amazone, o�u le r�ealisme du temps de 
on
entration permettant la mise en phase optimale estsujet �a 
aution ; la 
lasse III est 
onstitu�ee du bassin du Ma
kenzie, o�u le temps de 
on
entrationt
=360 j n'est pas r�ealiste, et ne permet pas une repr�esentation satisfaisante du d�ebit observ�e.Le tableau 6.5 donne aussi pour 
ha
un des bassins le d�ebit moyen simul�e QMA et la longueurabsolue Labs du bassin. La longueur absolue d'un bassin est d�e�nie parLabs = Xtrajet leplus long dijq zi�zjdij (6.21)ave
 la notations de l'�equation 6.9. La longueur absolue Labs repr�esente don
 les e�ets de latopographie du bassin sur le retard T , ave
 une bien meilleure pr�e
ision que les grandeursglobales A et L de la relation 6.20, du fait de la r�esolution spatiale �elev�ee du MTL (1024x800).La �gure 6.32 montre les relations entre t
 et le rapport Labs=QMA. La r�egression lin�eairede t
 en Labs=QMA sugg�ere quet
 = 7322 LabsQMA � 9 ' 7000 LabsQMA (6.22)Cette loi explique 86% de la variabilit�e de t
 au sein des bassins de la 
lasse I, et 83% de lavariabilit�e de t
 au sein des bassins de l'ensemble des 
lasses I et II. Le 
oeÆ
ient de 
orr�elation



172 Chapitre 6. Transport lat�eral de l'eau dans les bassins versants

Tab. 6.5 { Valeurs de t
, Labs et QMA pour 
ha
un des 14 bassins, regroup�es en trois 
lasses.Voir le texte pour les expli
ations.Classe Fleuve t
 j fs = 0 Labs QMA(jours) (1010 m) (m3/s)I Indus 30 1.60 14 575Yenissei 75 1.32 10 730Gange 90 5.40 29 035Amour 150 1.60 9 145Paran�a 150 8.15 41 260Volga 180 1.70 5 815Ob 180 2.18 6 340Zamb�eze 180 5.29 35 235Niger 360 9.05 20 615II Mississippi 30 3.06 33 615Danube 105 2.7 12 870Zaire 120 11.1 100 015Amazone 150 10.1 75 950III Ma
kenzie 360 1.32 9 480
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Fig. 6.32 { Corr�elation entre le temps de 
on
entration t
 et le rapport entre la longueur absoluedu bassin Labs (m) et le d�ebit annuel moyen simul�e QMA (m3/s). Les 
er
les repr�esentent lesbassins de la 
lasse I, les 
arr�es repr�esentent les bassins de la 
lasse II, et la 
roix repr�esente lebassin du Ma
kenzie (
lasse III).�etabli pour les 
lasses I et II est presque aussi �elev�e que 
elui qui est �etabli sur la seule 
lasse I,
e qui sugg�ere que les temps de 
on
entration propos�es pour les bassins de la 
lasse II ne sontpas trop erron�es. La �gure 6.32 
on�rme de plus que le temps de 
on
entration propos�e, soustoutes r�eserves, pour le bassin du Ma
kenzie, n'est pas r�ealiste.D'autre part, la forte valeur de 
es 
oeÆ
ients de 
orr�elation justi�e l'utilisation ult�erieurede loi 6.22 pour 
ibler l'ajustement du temps de 
on
entration d'un bassin non en
ore �etudi�e :la d�e�nition du r�eseau de de drainage suÆt �a 
al
uler Labs, et QMA peut être 
al
ul�e ave
 fs=0et t
=1j, puisque le MTL est 
onservatif. L'ajustement de t
 reste n�e
essaire, du fait des 15% devariabilit�e non expliqu�es par la loi 6.22, du fait aussi que l'in�ltration doit être prise en 
omptedans le retard total T , et du fait en�n que la loi 6.22 est empirique, et peut don
 être in�rm�eedans d'autres bassins.La 
orr�elation entre t
 et Labs=QMA a d'autres limites, dont il importe de rester 
ons
ient.Tout d'abord, la d�e�nition de Labs d�epend, 
omme �evoqu�e plus haut, de la r�esolution du MTL.Elle repose de plus pour 
haque r�esolution sur le 
hoix d'une pente minimale p0 pour rempla
erles pentes nulles (se
tion 6.3.4). Le tableau 6.6 illustre 
omment Labs d�epend de p0. Dans lesbassins du Gange et de l'Amazone, o�u le r�eseau de drainage non 
orrig�e 
omporte un grandnombre de pentes nulles (�gure 6.8a), Labs est d'autant plus grand que la pente minimale p0 estfaible. Au 
ontraire, dans le bassin du Mississippi, exempt de pentes nulles, p0 n'a logiquementau
une in
uen
e sur la longueur absolue du bassin. En�n, l'utilisation de la loi 6.22, reliant t
 �aQMA, peut impliquer de red�e�nir t
, si les volumes �e
oul�es sont modi��es, 
e qui est sus
eptibled'être le 
as lors d'�etudes du pal�eo-
limat, ou du 
limat futur sous di��erents s
�enarii.
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uen
e de la pente minimale p0 sur la longueur absolue Labs (1010 m). En grasapparaissent la valeur de p0 retenue pour 
ette �etude, et les Labs 
orrespondant.p0 Gange Amazone Mississippi5.10�5 5.11 9.96 3.062.10�5 5.40 10.1 3.0610�5 5.82 10.3 3.065..10�6 6.37 11.4 3.06Conjointement au 
hoix des param�etres, l'�etude pr�esent�ee dans 
e 
hapitre a permis, grâ
e�a la 
omparaison des anomalies du d�ebit et de la pr�e
ipitation simul�es par rapport aux observa-tions, de mettre en �eviden
e 
ertaines faiblesses du MCG du LMD. Tout d'abord, la surestimationde la pr�e
ipitation 
ontinentale moyenne, identi��ee dans le 
hapitre 5, est prin
ipalement li�ee �aune surestimation de la pr�e
ipitation sur les reliefs, mais il semble par ailleurs que 
ette suresti-mation lo
ale masque une tendan
e �a la sous-estimation dans les plaines, qui est parti
uli�erementmarqu�ee pendant les saisons s�e
hes.De plus, le MCG du LMD ne repr�esente ni la reprise �evaporative dans les 
ours d'eau, nile gel de l'eau dans le sol et le ruissellement de Horton, qui pourraient expliquer une grande partdes di��eren
es entre les d�ebits simul�es et observ�es, dans les bassins subtropi
aux et sub-polairesrespe
tivement. De plus, les �e
hanges d'�energie asso
i�es aux 
hangements de phase impliqu�esdans les deux premiers pro
essus sont sus
eptibles d'avoir une in
uen
e sur le 
limat simul�e.6.7 Con
lusionsLes di��eren
es entre les d�ebits observ�es et simul�es peuvent, dans tous les bassins �etudi�es,être expliqu�ees physiquement �a partir des di��eren
es entre les pr�e
ipitations observ�ees et si-mul�ees. Il semble don
 que le MTL peut reproduire 
orre
tement les d�ebits observ�es, si lesfor�
ages issus du MCG sont am�elior�es. De plus, il 
onstitue un ex
ellent outil pour la valida-tion des pro
essus de surfa
e si, 
omme dans la pr�esente �etude, la pr�e
aution est prise de valider
onjointement les for�
ages atmosph�eriques ave
 des donn�ees obtenues ind�ependamment de 
ellesdu d�ebit. A 
e titre, la simulation 2 du d�ebit de l'Amour (se
tion 6.5.1) est �edi�ante.A la suite de 
e travail pr�eliminaire, deux �etudes sont engag�ees. La premi�ere est l'�etudede la variabilit�e annuelle des d�ebits simul�es, �a l'aide des m�ethodes d'analyse fr�equentielle desd�ebits annuels et des �ev�enements extrêmes (
rues et �etiages). Ces m�ethodes (Stedinger et al.,1992) sont bas�ees sur l'attribution �a 
haque �ev�enement, moyen ou extrême, d'une probabilit�e ded�epassement. Ces probabilit�es d�e�nissent la loi de probabilit�e des di��erents �ev�enements �etudi�es.La loi de probabilit�e des d�ebits moyens est analys�ee en r�ef�eren
e �a la loi normale, et 
elle des 
ruesest analys�ee en r�ef�eren
e �a la loi de Gumbel (1958). Les premiers r�esultats sont en
ourageantset montrent que les d�ebits simul�es par l'ensemble MTL-MCG sont assez bien d�e
rits par laloi normale pour les d�ebits annuels, et par la loi de Gumbel pour le d�ebit mensuel maximum
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lusions 175de 
haque ann�ee. Des simulations plus longues sont 
ependant n�e
essaires pour 
on�rmer 
espremiers r�esultats. Une autre appli
ation dire
te du d�eveloppement du MTL est son utilisationpour aÆner les �etudes de sensibilit�e du MCG aux param�etrisations hydrologiques de surfa
e(
hapitre 2 et 3 de 
ette th�ese). La simulation des d�ebits ave
 un for�
age issu de la simulationMIN (se
tion 2.2.3) est en 
ours de r�ealisation.
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Con
lusion g�en�erale et perspe
tives

Nous avons, au 
ours de 
ette th�ese, examin�e une large gamme de pro
essus li�es au 
y
lede l'eau. Dans une premi�ere partie, nous avons �etudi�e la sensibilit�e du 
y
le hydrologique globalsimul�e par le MCG du LMD �a la repr�esentation de l'hydrologie du sol. Trois dire
tions ont �et�eexplor�ees : l'in
uen
e d'un terme de drainage, l'in
uen
e de la 
apa
it�e en eau du sol, ainsi que
elle de la variabilit�e �a petite �e
helle de l'hydrologie 
ontinentale, �a travers la repr�esentationde l'h�et�erog�en�eit�e horizontale de la 
apa
it�e en eau du sol dans la param�etrisation SSV duruissellement distribu�e.Cette �etude a montr�e que la sensibilit�e de la bran
he atmosph�erique du 
y
le hydrologiqued�epend �a la fois de l'amplitude et du signe de la moyenne des variations d'�evaporation 
ontinen-tale entrâ�n�ees par les param�etrisations �etudi�ees, mais aussi de la distribution spatiale et tem-porelle de 
es variations. Cette distribution est parti
uli�erement sensible aux param�etrisationsde l'hydrologie du sol dans les tropiques, o�u elle entrâ�ne des modi�
ations importantes de la
ir
ulation de Hadley-Walker. Ce
i ouvre une voie de re
her
he parti
uli�erement int�eressante ausujet de la mousson indienne d'�et�e, dont le d�eterminisme est �etudi�e dans le 
adre de plusieursprogrammes internationaux. Nous avons 
ependant montr�e que les modi�
ations du 
y
le hydro-logique r�esultant des param�etrisations de l'hydrologie du sol n'avaient qu'une in
uen
e tr�es faiblesur la 
onvergen
e d'humidit�e sur les 
ontinents, en regard de la surestimation syst�ematique de
ette grandeur.Parall�element, nous avons d�evelopp�e, en 
ollaboration ave
 l'E
ole Nationale Sup�erieuredes Mines de Paris et le Cemagref de Lyon, un mod�ele de transport lat�eral de l'eau dans lesgrands bassins versants, le MTL, que nous avons utilis�e pour simuler de d�ebit de 14 grands
euves. Le MTL permet de reproduire le retard entre le maximum de l'�e
oulement total surun bassin et le maximum du d�ebit �a l'aval du bassin, de mani�ere satisfaisante en regard desdi��eren
es entre les pr�e
ipitations simul�ees et observ�ees.L'�etude des di��eren
es entre les pr�e
ipitations simul�ees et observ�ees indique par ailleursque les pr�e
ipitations 
ontinentales sont fortement surestim�ees au niveau des massifs monta-gneux, alors qu'elle semble sous-estim�ee de mani�ere assez g�en�erale dans les r�egions peu �elev�ees,pendant la saison s�e
he. Nous estimons important d'�etudier l'in
uen
e de la surestimation despr�e
ipitations sur les reliefs sur la surestimation de la 
onvergen
e d'humidit�e sur les 
ontinents.Au terme de 
ette th�ese, un travail important reste �a faire pour d�eterminer les param�etresad�equats de l'hydrologie du sol, dans le MCG du LMD, et dans le MTL. L'a

ent qui a �et�eport�e, dans la premi�ere partie de la th�ese, �a la sensibilit�e du MCG du LMD aux param�etrisationshydrologiques, nous a 
onduit �a utiliser des valeurs parfois extrêmes de 
ertains param�etres.
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lusion g�en�erale et perspe
tives 178Ainsi, nous avons d�etermin�e la sensibilit�e du MCG �a la valeur de la 
apa
it�e en eau du solen utilisant les donn�ees TWHC de Patterson (1990), qui sont des donn�ees de 
apa
it�e au 
hamp,alors que la 
apa
it�e en eau Wmax dans SECHIBA repr�esente une 
apa
it�e utile, inf�erieure par
ons�equent �a une 
apa
it�e au 
hamp. Le travail de Patterson (�epouse Dunne), et de Dunne etWillmott (1996), montre que les 
apa
it�es utile du sol sont en moyenne sur le globe inf�erieures�a 150 mm. Dunne et Willmott insistent 
ependant sur le fait que 
es valeurs sont fortementd�ependantes de la profondeur ra
inaire retenue (entre 10 et 120 
m) pour l'�evaluation de la
apa
it�e du sol. Des observations ont par ailleurs montr�e que les ra
ines, notamment 
elles desarbres, atteignent souvent une profondeur de plusieurs m�etres (Du
haufour, 1991), et peuventpr�elever de l'eau jusqu'�a une profondeur sup�erieure �a 8 m�etres dans les forêts tropi
ales (Nepstadet al., 1994). Il nous semble don
 parti
uli�erement important de disposer de donn�ees �ables tantsur la 
apa
it�e en eau volumique du sol, que sur sa profondeur e�e
tive vis-�a-vis de la v�eg�etation.A�n de mettre en �eviden
e la sensibilit�e du MCG du LMD �a la param�etrisation SSV, nousavons �et�e 
onduits �a envisager une valeur extrême du param�etre 
ara
t�erisant l'h�et�erog�en�eit�espatiale de la 
apa
it�e en eau du sol : b=5. D�umenil et Todini (1992) 
onsid�erent que la va-leur b=0.2 est une moyenne repr�esentative pour un bassin versant, et utilisent dans le MCGECHAM2 des valeurs pro
hes, modul�ees entre 0.01 et 0.5 par la pente des mailles du MCG,ave
 une 
apa
it�e en eau moyenne Wmax=150 mm. D'autres estimations des param�etres b etWmax sont propos�ees dans la litt�erature. Sivapalan et Woods (1995) ont ajust�e la distributiondes 
apa
it�es du sol d�e
rite par la param�etrisation SSV aux 
apa
it�es observ�ees dans le bassin dela rivi�ere Serpentine (661 km2) en Australie, et ont trouv�e que b=4.03 ave
 Wmax=300 mm per-mettaient le meilleur ajustement. Liang et al. (1994) ont 
alibr�e un mod�ele hydrologique in
luantla param�etrisation SSV ave
 les observations provenant du site FIFE (Sellers et al., 1992), et ontretenu les param�etres b=0.008 ave
 Wmax=420 mm. La forte disparit�e de 
es valeurs montre ladiÆ
ult�e d'estimer b et Wmax sur l'ensemble du globe. Nous estimons 
ependant que dans desmailles de la taille de 
elles du MCG du LMD (160 000 km2), une forte h�et�erog�en�eit�e, et don
une forte valeur de b, sont tr�es plausibles.Il nous semble don
 qu'un travail tr�es important pour une meilleure repr�esentation del'hydrologie du sol dans les MCG est l'a
quisition sous forme num�erique de donn�ees 
ara
t�erisantles propri�et�es des sol, ainsi que la variabilit�e spatiale de 
elle-
i. De nombreux jeux de donn�ees
ara
t�erisant les propri�et�es des sols sont disponibles (Wilson and Henderson-Sellers, 1985; Zobler,1986; Sellers et al., 1995; Dunne and Willmott, 1996), mais la r�esolution de 
es donn�ees est aumieux de 0.50x0.50, 
e qui semble insuÆsant pour estimer la variabilit�e �a petite �e
helle des
apa
it�es du sol.L'appli
ation globale du MTL implique �egalement un travail important sur ses param�etres.En e�et, il n'est pas envisageable d'ajuster les param�etres du MTL pour l'ensemble des 
oursd'eau du globe, dont les d�ebits ne sont pas tous mesur�es. Notre �etude a montr�e que les deuxparam�etres les plus importants du MTL sont le temps de 
on
entration t
 et la 
apa
it�e d'in-�ltration fs, et nous avons pu d�eterminer des valeurs raisonnables pour les autres param�etres.Nous avons de plus propos�e une loi pour estimer le temps de 
on
entration, qui reste 
ependant�a 
on�rmer. Il doit �egalement être possible de d�eterminer fs a priori. Nous re
ommandons dans
e sens l'�etude des d�ependan
es de fs vis-�a-vis de la pente, mais aussi d'autres fa
teurs, 
ommela texture et la profondeur du sol, ou la nature du 
ouvert, r�eput�e pour interagir fortement ave
la partition ruissellement/in�ltration.



179L'ensemble de 
ette th�ese a d'autre part mis en �eviden
e la n�e
essit�e de prendre en 
omptede nouveaux pro
essus hydrologiques dans le MCG du LMD. Tant les �etudes de sensibilit�e, quel'appli
ation du MTL, ont montr�e l'importan
e du terme de Horton du ruissellement, qui r�esultede la 
apa
it�e d'in�ltration limit�ee de l'eau dans le sol. Nous estimons notamment que la fortesensibilit�e du MCG du GISS �a la variabilit�e spatiale des pr�e
ipitations (Johnson et al., 1993)doit beau
oup �a la prise en 
ompte du m�e
anisme de Horton.La variabilit�e spatiale des pr�e
ipitations doit �egalement avoir un e�et propre, notammentvis-�a-vis de l'inter
eption des pluies par le feuillage. Cet e�et m�erite d'être �etudi�e, d'autant plusque l'inter
eption n'est pas repr�esent�ee dans le MCG utilis�e par Johnson et al. (1993).Nous avons en�n mis en �eviden
e, grâ
e �a la 
omparaison des di��eren
es entre les d�ebitsobserv�es et simul�es par le MTL ave
 les di��eren
es entre les pr�e
ipitations observ�ees et simul�eespar le MCG du LMD, que la repr�esentation, d'une part du gel de l'eau dans le sol, et d'autre partde la reprise �evaporative dans les 
ours d'eau, est sus
eptible d'am�eliorer le r�ealisme des d�ebitssimul�es. Il nous semble d'autant plus important d'�etudier 
es pro
essus, qu'ils sont �etroitementli�es au bilan �energ�etique de l'atmosph�ere, du fait des �e
hanges d'�energie asso
i�es aux 
hangementsde phase de l'eau.La repr�esentation 
ompl�ete de la reprise �evaporative n�e
essitera le 
ouplage du MCG ave
le MTL au lieu du simple for�
age r�ealis�e pendant 
ette th�ese. Ce 
ouplage, qui 
onstitue unetâ
he ardue, est 
ependant la perspe
tive ultime du d�eveloppement du MTL. Il permettrait ene�et de fermer le bilan hydrique dans un mod�ele 
oupl�e o
�ean-atmosph�ere. Dans 
e 
ontexte,une �etude pr�eliminaire peut d�es �a pr�esent être men�ee pour d�eterminer la sensibilit�e d'un mod�elede 
ir
ulation g�en�erale o
�eanique au for�
age des apports d'eau dou
e 
onstitu�es par les d�ebitssimul�es par le MTL. Le MTL permet �egalement des appli
ations int�eressantes dans le 
adre des�etudes du 
hangement 
limatique. De telles �etudes sont r�ealis�ees soit ave
 des mod�eles 
oupl�eso
�ean-atmosph�ere, soit ave
 des mod�eles atmosph�eriques du 
limat. Le LMD est par exempleimpliqu�e dans un projet europ�een d'�etude des 
hangements du niveau de la Mer Caspienne. LeMTL sera utilis�e dans le 
adre de 
e projet pour simuler l'alimentation de la Mer Caspienne.
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Annexe ALe mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale duLMDLe Mod�ele de Cir
ulation G�en�erale du Laboratoire de M�et�eorologie Dynamique (Sadournyand Laval, 1984) est un MCG atmosph�erique, 
'est-�a-dire qu'il d�e
rit l'�evolution du syst�eme
onstitu�e par l'atmosph�ere et que l'�etat de l'o
�ean est pres
rit. Il se distingue en 
ela d'unmod�ele 
oupl�e de 
ir
ulation g�en�erale dans lequel l'�evolution de l'atmosph�ere et de l'o
�ean, ainsique leurs intera
tions, sont d�e
rites. Selon Peixoto et Oort (1992), nous distinguerons deux
omposantes prin
ipales dans un MCG atmosph�erique : la \dynamique" et la \physique", avantde pr�esenter les di��eren
es entre le 
y
les 5.2 et 6 utilis�es au 
ours de 
ette th�ese.La \dynamique"La \dynamique" traite les �equations de 
onservation dans l'atmosph�ere, �a l'�e
helle ma
ro-s
opique (Cohen-Solal, 1994) :{ l'�equation de 
onservation de la masse du 
uide,{ l'�equation de 
onservation de l'humidit�e,{ l'�equation de 
onservation de l'�energie (premier prin
ipe de la thermodynamique),{ l'�equation d'�etat de l'air, selon l'approximation des gaz parfaits{ les �equations du mouvement : 
es �equations sont d�eriv�ees de la loi fondamentale de ladynamique, pour un 
uide visqueux dans un rep�ere tournant ave
 la Terre (terme deCoriolis). Ces �equations sont simpli��ees grâ
e �a l'approximation de 
ou
he min
e1 et �al'approximation hydrostatique.Les variables prognostiques de la \dynamique", 
al
ul�ees ave
 un pas de temps de 6 minutes,sont les 
omposantes m�eridiennes (selon la latitude) et zonales (selon la longitude) de la vitessedu vent, la temp�erature,et l'humidit�e de l'atmosph�ere, qui est d�e
ompos�ee dans le MCG duLMD en deux termes : la vapeur d'eau et l'eau liquide.1L'approximation de 
ou
he min
e 
onsiste �a n�egliger l'altitude par rapport au rayon de la Terre, et permetentre autres de simpli�er le terme de Coriolis.



182 Annexe A. Le mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale du LMDDis
r�etisation spatialeLa forte non-lin�earit�e des �equations de la \dynamique" impose leur r�esolution num�erique.Le MCG du LMD utilise la m�ethode des di��eren
es �nies, sur une grille r�eguli�ere en longitude eten sinus de latitude, qui d�e
oupe la Terre en mailles de surfa
e �egale. Nous avons utilis�e pour lessimulations de 
ette th�ese une r�esolution horizontale de 64 points de grille en longitude et 50 enlatitude. Cette r�esolution donne des mailles d'environ 625 km en longitude par 225 km en latitudeau niveau de l'�equateur ; aux moyennes latitudes, les mailles sont plus 
arr�ees, ave
 des 
ôt�esd'environ 400 km. Nous avons utilis�e une dis
r�etisation verti
ale de l'atmosph�ere en 11 niveaux.Ces niveaux sont r�epartis irr�eguli�erement : 4 niveaux dans la 
ou
he limite plan�etaire, 4 niveauxdans le reste de la troposph�ere et 3 niveaux dans la stratosph�ere. Cette dis
r�etisation verti
aleirr�eguli�ere permet de r�esoudre de mani�ere satisfaisante les 
ux turbulents, 
ara
t�eristiques de la
ou
he limite, et dont l'�e
helle verti
ale est faible.La \physique"La n�e
essit�e d'une dis
r�etisation spatiale am�ene �a aborder la deuxi�eme 
omposante d'unMCG, appel�ee \physique" dans le jargon des mod�elisateurs du 
limat. La distin
tion entre la
omposante \physique" d'un MCG, et sa 
omposante \dynamique" qui exprime �evidemment deslois physiques, est bas�ee sur des 
onsid�erations historiques (Peixoto and Oort, 1992). Les premiersMCG furent en e�et d�eriv�es de mod�eles num�eriques de pr�evision qui r�esolvaient prin
ipalementla \dynamique". Les �etudes du 
limat ave
 les MCG ont d�emontr�e la n�e
essit�e de prendre en
ompte de nombreux autres pro
essus physiques, qui ont �et�e regroup�es sous le terme de \laphysique". Ils 
onstituent les termes sour
es des �equations de 
onservation et 
omprennent lespro
essus radiatifs, les pro
essus li�es au 
y
le de l'eau, les pro
essus de transfert turbulent et lespro
essus de dissipation. Un point 
ommun �a tous 
es pro
essus est d'avoir une �e
helle spatiale
ara
t�eristique bien inf�erieure �a l'�e
helle r�esolue expli
itement par le MCG, qui est limit�ee parla puissan
e des 
al
ulateurs qui r�ealisent les int�egrations num�eriques. Ces pro
essus sont don
d�e
rits s
h�ematiquement en fon
tion des valeurs des variables prognostiques, qui repr�esentent desmoyennes spatiales au sein des mailles. Une telle d�emar
he est souvent appel�ee param�etrisation.La \physique" a un pas de 1/2 heure dans le MCG du LMD.Nous allons maintenant pr�esenter rapidement di��erentes param�etrisation de la physiquein
luses dans le 
y
le 5.2 du MCG du LMD (se
tion 2.3, 4.2 et 5). Les pro
essus radiatifs sontrepr�esent�es par :{ le mod�ele de Fouquart et Bonnel (1980) pour le rayonnement solaire. La transmissiondu rayonnement solaire d�epend de l'ozone, de la vapeur d'eau et du gaz 
arbonique. A lasurfa
e, l'alb�edo est d�e�ni selon les types de surfa
e : sur les 
ontinents, il est pres
rit selonles valeurs de Dorman et Sellers (1989), et il est 
orrig�e en pr�esen
e de neige (Najm Chalita,1992) ; sur les o
�eans, il est �egal �a la moyenne des alb�edos de l'eau et de la gla
e de mer,au prorata des fra
tions (Pol
her et al., 1991).{ le s
h�ema de Mor
rette (1991) pour le rayonnement thermique. Ce s
h�ema 
onsid�ere l'ab-sorption et l'�emission du rayonnement infra-rouge par la vapeur d'eau, le gaz 
arbonique,l'ozone et les nuages, ainsi que par la surfa
e terrestre, qui rayonne selon la loi de Stefan-



183Boltzmann, ave
 une �emissivit�e "=0.96.Le s
h�ema de Le Treut et Li (1991) d�e�nit la 
ouverture nuageuse et ses propri�et�es radiatives.Les nuages sont 
onstitu�es d'eau liquide ou solide. L'eau liquide des nuages r�esulte de la balan
eentre la 
ondensation de l'eau vapeur et la pr�e
ipitation. La pr�e
ipitation a lieu instantan�ementsur la surfa
e d�es que le 
ontenu en eau liquide d�epasse une valeur seuil. La 
ondensation estd�e
rite dans le MCG du LMD par trois param�etrisation :{ un s
h�ema de sursaturation pour la 
ondensation �a grande �e
helle, en 
onditions stables,qui est d�e
rit par exemple dans Du
oudr�e (1990),{ un s
h�ema de 
onve
tion en air satur�e, selon la te
hnique d'ajustement 
onve
tif humidede Manabe et Stri
kler (1964),{ un s
h�ema de 
onve
tion en air humide non satur�e, qui s'inspire du s
h�ema de Kuo (1965),modi��e par Laval et al. (1981).Dans la 
ou
he limite de surfa
e, au dessus des 
ontinents 
omme des o
�eans, les 
uxturbulents de 
haleur sensible et latente, et de quantit�e de mouvement, sont respe
tivementestim�es �a partir du gradient de temp�erature, d'humidit�e et de vitesse, entre la surfa
e et le niveaude r�ef�eren
e pris �a 2 m�etres. Cha
un des 
ux turbulents d�epend �egalement d'un 
oeÆ
ient defrottement CD. Ces 
oeÆ
ients de transfert d�ependent de de la stabilit�e de l'air (Pol
her et al.,1991), et de la longueur de rugosit�e de la surfa
e, qui est estim�ee en 
ombinant la rugosit�e due�a l'orographie (ECMWF, 1991) �a la rugosit�e li�ee �a la v�eg�etation (Dorman and Sellers, 1989).Les 
ux de 
haleur sensible et latente d�ependent aussi de la temp�erature et de l'humidit�e de lasurfa
e.Sur les o
�eans, 
es 
onditions sont pres
rites sous forme de temp�erature de surfa
e de lamer, et l'humidit�e est �evidemment non limitante.Temp�erature et humidit�e de la surfa
e sont au 
ontraire 
al
ul�es sur les 
ontinents :{ l'�evolution de la temp�erature de surfa
e TS est r�egie par l'�equation bilan suivanteC�TS�t = Sn � Ln � LE �H + LM �G (A.1)o�u C est la 
apa
it�e 
alori�que de la 
ou
he de sol, Sn et Ln sont les 
ux nets �a la surfa
ede rayonnement solaire et infrarouge respe
tivement (Ln est 
ompt�e positivement vers lehaut), LE et H sont les 
ux turbulents de 
haleur sensible et latente et LM est le 
uxd'�energie asso
i�e �a la fonte de la neige. Dans le 
y
le 5.2 du MCG du LMD, le 
ux de
haleur dans le sol, G, est 
al
ul�e en supposant que les propri�et�es thermiques du sol sonthomog�enes verti
alement, et en imposant une 
ondition aux limites de 
ux nul �a la basedu sol.{ l'�evolution de l'humidit�e, et son in
uen
e sur le 
ux turbulent de 
haleur latente, sontrepr�esent�es par le mod�ele SECHIBA 1.3.3.En�n, la temp�erature et l'humidit�e de l'air sont 
al
ul�es, depuis la surfa
e jusqu'au sommet dela 
ou
he limite plan�etaire o�u les 
ux turbulents sont nuls, par un s
h�ema num�erique impli
ite.



184 Annexe B. Les vingt bassins versants examin�es dans les �etudes de sensibilit�eDi��eren
es entre le 
y
le 5.2 et le 
y
le 6Ces di��eren
es 
on
ernent prin
ipalement les param�etrisations physiques. Le 
y
le 6 a �et�ed�evelopp�e au 
ours de sa th�ese par Jan Pol
her, a�n d'introduire le 
y
le diurne. Ce
i a n�e
essit�el'introdu
tion d'un mod�ele de 
ondu
tion thermique dans le sol, qui ajoute l'in
uen
e de la neigesur la 
ondu
tivit�e thermique du sol au mod�ele �a 7 
ou
hes �etabli par Hourdin (1992).Parall�element, la d�e�nition de l'indi
e de surfa
e foliaire (LAI) est di��erente dans les deux
y
les du MCG du LMD. Dans le 
y
le 5.2, le LAI di��ere en �et�e et en hiver, mais varie entre
es deux saisons, de mani�ere instantann�ee aux �equinoxes. Dans le 
y
le 6, la transition entre lesdeux saisons n'est pas instantann�ee, et le LAI d�epend pendant 
ette p�eriode de transition de latemp�erature du sol T40 �a 40 
m de profondeur (Pol
her, 1994) :si T40 � Tmin LAI = LAIhiversi Tmin < T40 < Tmax LAI = LAIhiver+�1� Tmax�T40Tmax�Tmin �+LAI�et�esi Tmax � T40 LAI = LAI�et�e (A.2)
Dans les deux 
y
les, les valeurs extrêmes du LAI, en �et�e et en hiver, sont pres
rites selon lesvaleurs de Pol
her et Laval (1994), et dans le 
y
le 6, Tmin=00C et Tmax=200C.Le 
y
le 6 pr�esente d'autres di��eren
es par rapport au 
y
le 5.2 :{ les nuages de Le Treut et Li (1991) sont rempla
�es par les nuages de Le Treut et al. (1994),{ pour le 
al
ul des 
ux turbulents, la d�ependan
e des 
oeÆ
ients de frottement CD vis-�a-visde la stabilit�e de l'air est rempla
�ee par la formulation de Louis (1979),{ le s
h�ema impli
ite de 
ou
he limite est raÆn�e, dans la 
ou
he limite de surfa
e, d'unem�ethode pr�edi
teur/
orre
teur mise au point par Jan Pol
her. Cette m�ethode pallie unprobl�eme li�e dans SECHIBA �a l'�evaporation de l'eau inter
ept�ee par le 
ouvert v�eg�etal,{ le 
ode est parall�elis�e,{ des erreurs sont 
orrig�ees,{ des param�etres sont re
alibr�es.L'introdu
tion du 
y
le diurne, qui motive le 
hangement de 
y
le, a une in
uen
e faible sur le
limat simul�e (Pol
her, 1994). Ainsi, le 
hangement de 
ertains param�etres modi�e plus forte-ment le 
limat simul�e que le 
y
le diurne (Pol
her, 
ommuni
ation personnelle).
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Annexe BLes vingt bassins versants examin�esdans les �etudes de sensibilit�eLe tableau B.1 d�e�nit les abr�eviations de vingt bassins versants �etudi�es dans la premi�erepartie de 
ette th�ese. Leur lo
alisation est pr�esent�ee dans la �gure B.1. Ces bassins sont d�e�nismanuellement dans la grille 64x50 du MCG du LMD, sur la base de 
artes physiques. Lessurfa
es r�esultantes de 
es bassins sont n�eanmoins g�en�eralement pro
hes des surfa
es �etabliessur les bassins versants physiques. La d�e�nition des bassins versants reste 
ependant grossi�ereet sus
eptible d'impr�e
isions, du fait notamment de la grande taille des mailles de MCG, qui
onstituent l'unit�e de surfa
e indivisible pour la d�elimitation des bassins versants. La 
omparai-son des d�ebits et pr�e
ipitations simul�es et observ�es (
hapitre 5) est don
 bas�ee sur des valeurspar unit�e de surfa
e.Le tableau B.1 donne les d�ebits annuels dont la moyenne est 
ompar�ee �a la moyenne an-nuelle de l'�e
oulement total simul�e dans la se
tion 5.2. Les trois sour
es (Russel and Miller, 1990;Baumgartner and Rei
hel, 1975; GRDC, 1994) ont �et�e 
hoisies pour leur relative ind�ependan
e :{ les donn�ees de Russel et Miller (1990) proviennent de la 
ompilation de tr�es nombreusesdonn�ees mesur�ees (Milliman and Meade, 1983),{ les donn�ees de Baumgartner et Rei
hel sont pour la plupart estim�ees �a partir d'un mod�elede bilan hydrique,{ les donn�ees du GRDC (Global Runo� Data Center) reprennent pour beau
oup les donn�eesde l'UNESCO (1969), auxquelles sont ajout�ees des mesures plus r�e
entes.Seuls Russel et Miller (1990) proposent des estimations de la pr�e
ipitation annuelle dans lesbassins versants. Ces estimations r�esultent de la somme de pr�e
ipitations observ�ees (Shea, 1986)sur les bassins versants d�e�nis manuellement �a la r�esolution 20x2.50 par Russel et Miller (1990).L'utilisation de 
es donn�ees pour la validation des param�etrisations hydrologiques �etudi�eesdans 
ette th�ese est dis
utable quant �a la rigueur statistique. En e�et :{ les surfa
es sur lesquelles sont 
ompar�es les d�ebits et pr�e
ipitations simul�es et observ�es nesont pas d�e�nis de mani�ere parfaitement 
oh�erente,
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Tab. B.1 { Bassins versants �etudi�es : abr�eviations, surfa
e A (106 km2) observ�ee et simul�eedans le MCG du LMD, d�ebits annuels Y observ�es (m3.s�1), pr�e
ipitations annuelles P observ�ees(m/an). BaumgartnerGCM Russell et Miller et Rei
hel GRDCA Y A P Y =P Y A Y AIn Indus 0.96 7,547 0.97 0.55 0.45 2,396 0.83Ob Ob 2.07 12,208 2.50 0.42 0.36 12,500 2.95 12,501 2.95Ti Tigre-Euphrate 0.64 1,459 1.05 0.39 0.10Vo Volga 1.75 8,087 1.36Le Lena 2.55 16,299 2.50 0.33 0.64 16,300 2.43 16,622 2.43Ye Yenissei 2.55 17,758 2.58 0.37 0.59 17,800 2.60 17,683 2.44Az Amazone 5.42 199,773 6.15 1.9 0.54 190,000 7.18 155,432 4.64Sl Saint-Laurent 0.80 14,174 1.03 0.88 0.49 10,400 1.03 7,931 0.77Or Or�enoque 1.12 34,881 0.99 1.55 0.72 29,000 1.08 31,061 0.84Am Amour 2.07 10,306 1.85 0.5 0.36 11,000 1.84 9,739 1.73Ke Ma
kenzie 1.75 9,703 1.81 0.39 0.44 8,463 1.57Mi Mississippi 3.35 18,392 3.27 0.75 0.24 17,700 3.22 14,703 2.96Mu Murray 1.12 698 1.06 0.54 0.04 312 0.99Ni Niger 1.43 6,088 1.21 1.00 0.16 1,121 1.00Da Danube 0.80 6,532 0.81 0.70 0.36 6,468 0.81Pa Para~na 3.19 14,904 2.83 1.15 0.15 19,500 2.65 16,358 1.95Co Zaire 2.87 39,638 3.82 1.47 0.22 42,000 3.82 40,250 3.48Ga Gange 1.12 15,500 1.07 12,037 0.94Za Zamb�eze 2.07 7,071 1.20 1.01 0.19 3,337 0.94Ya 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 { Lo
alisation des vingt bassins �a la r�esolution 64�50 du MCG du LMD.{ les d�ebits moyenn�es ne sont pas tous ind�ependants dans tous les bassins versants. En par-ti
ulier, Russel et Miller (1990) et le GRDC (1994) proposent quelques valeurs identiques,du fait de leur utilisation 
ommune de donn�ees de l'UNESCO,{ les d�ebits mesur�es ne sont pas 
orrig�es des e�ets de l'irrigation et des autres pr�el�evementsanthropiques, alors qu'un MCG simule un d�ebit naturel,{ les s�eries 
hronologiques sur lesquelles sont bas�ees les moyennes annuelles des d�ebits nesont pas toutes 
ontinues, elles ne 
ouvrent pas toutes la même p�eriode, et en parti
ulier,elles ne 
ouvrent pas toujours la p�eriode simul�ee par le MCG.Par 
ons�equent, les indi
ations fournies par la 
omparaison de 
es observations ave
 les r�esultatsdes simulations (se
tion 5.2) seront regard�ees qualitativement. Cette 
omparaison reste int�eressantemalgr�e ses in
onv�enients, 
ar les d�ebits 
onstituent un ex
ellent int�egrateur, assez fa
ilement me-surable, de toute l'hydrologie du sol (Liston et al., 1994), qui est le sujet de notre �etude.
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Annexe CAutres param�etrisationshydrologiques distribu�eesLe but de 
et appendi
e est de pr�esenter deux param�etrisations hydrologiques distribu�ees,di��erentes de la param�etrisation SSV �etudi�ee dans 
ette th�ese, et utilis�ees dans des MCG.C.1 Warrilow et al. (1986)Warrilow et al. (1986) d�e�nissent une param�etrisation distribu�ee du ruissellement de Hor-ton : en 
haque point d'une maille, le ruissellement �el�ementaire r est d�e�ni 
omme la quantit�ede pr�e
ipitation �el�ementaire p qui ex
�ede une perm�eabilit�e du sol K :r = max(0; p�K) (C.1)La perm�eabilit�e du sol �etant diÆ
ile �a d�eterminer du fait de ses nombreuses d�ependan
es (vis-�a-vis de l'humidit�e du sol, des propri�et�es du sol, du 
ouvert v�eg�etal, et
.), les auteurs 
hoi-sissent une perm�eabilit�e K 
onstante sur la maille. Ils proposent en revan
he de prendre en
ompte l'h�et�erog�en�eit�e spatiale de la pluie. Le MCG donne �a 
haque pas de temps une valeur depr�e
ipitation moyenne sur la maille P . La pr�e
ipitation �el�ementaire p est distribu�ee selon deuxhypoth�eses :{ seule une fra
tion " (" 2℄0; 1℄) de la maille est e�e
tivement arros�ee. Cette fra
tion estidentique �a 
haque pas de temps,{ au sein de 
ette fra
tion ", la pluie est distribu�ee selon une loi exponentielle.Le param�etre de 
ette loi exponentielle est �egal �a la moyenne de la pluie sur la fra
tion ", quivaut P=". La densit�e de probabilit�e g de p au sein de la fra
tion " est don
 :g(p) = "P e�"p=P (C.2)Soit R" le ruissellement dans la fra
tion arros�ee. La 
ombinaison des �equations C.1 et C.2 donneR" = Z 1K (p�K)g(p)dp (C.3)



190 Annexe C. Autres param�etrisations hydrologiques distribu�eesLe ruissellement �etant, 
omme la pr�e
ipitation, nul en dehors de la fra
tion " arros�ee, le ruis-sellement moyen RW sur la maille, donn�e par la param�etrisation distribu�ee de Warrilow (1986),vaut don
 : RW = " Z 1K (p�K)g(p)dp (C.4)
e qui donne, apr�es int�egration, RW = Pe�"K=P (C.5)Ce ruissellement distribu�e ne d�epend au
unement de l'humidit�e du sol, mais seulement de l'inten-sit�e lo
ale de la pr�e
ipitation P=", et de son rapport ave
 la perm�eabilit�e du sol K. Il 
orrespond�a un ruissellement de Horton, o�u les variations de la perm�eabilit�e du sol ave
 l'humidit�e du sol(�gure 2.1) sont n�eglig�ees. Le fait que seule une fra
tion " de la maille soit arros�ee renvoie aux
ara
t�eristiques des syst�emes 
onve
tifs, au sein desquels la pluie est tr�es intense, mais ne 
ouvreque quelques km2 �a quelques dizaines de km2.Warrilow et al. (1986) ont in
lus leur param�etrisation du ruissellement distribu�e dans leMCG du UKMO, ave
 K=13 mm.h�1, "=0.3 pour les pluies 
onve
tives et "=1 pour les pluies
aus�ees par sursaturation �a grande �e
helle.C.2 Entekhabi et Eagleson (1989)Entekhabi et Eagleson (1989) proposent quant �a eux une param�etrisation hydrologique o�ul'humidit�e du sol 
omme la pr�e
ipitation sont distribu�ees spatialement au sein d'une maille. Lapr�e
ipitation suit 
omme dans la param�etrisation de Warrilow une loi exponentielle de param�etreP=". L'humidit�e du sol suit une distribution gamma :h(s) = ���(�)s��1e��s ; �; �; s > 0 (C.6)o�u { s = �=�sat, � d�esignant l'humidit�e volumique lo
ale du sol, et �sat sa valeur �a saturation.Il faut noter que s est analytiquement d�e�ni au dessus de 1.{ � = �=s, o�u s est la moyenne dans la maille des valeurs �el�ementaires s.Ces deux distributions permettent de d�e�nir les deux formes prin
ipales du ruissellement au seinde la fra
tion arros�ee : le ruissellement de Horton RH vaut p � K 
haque fois que p > K ets < 1, et le ruissellement de Dunne RD vaut p l�a o�u s � 1 :RH = " Z 10 Z 1K (p�K)g(p)dp h(s)ds (C.7)RD = " Z 11 Z 10 pg(p)dp h(s)ds (C.8)Un 
hangement de variable permet d'int�egrer 
es �equations, et le ruissellement moyen sur lamaille, RE, de la param�etrisation de Entekhabi et Eagleson (1989) vaut :
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RE = P" �1� 
(�; �=s)�(�) �| {z }ruissellement de Dunne+�
(�; �=s)�(�) � e�"K=P| {z }ruissellement de Horton # (C.9)o�u 
 la fon
tion gamma in
ompl�ete est d�e�nie par
(�; x) = Z x0 y��1e�ydy (C.10)En fait, Entekhabi et Eagleson posent � = 1, 
e qui simpli�e 
onsid�erablement l'expression duruissellement : RE = P" e�1=s| {z }ruissellement de Dunne+ �1� e�1=s� e�"K=P| {z }ruissellement de Horton # (C.11)Entekhabi et Eagleson montrent que le terme de Dunne est la limite inf�erieure de leurruissellement total, puisqu'il existe pour toute valeur de P . En revan
he, la pluie doit êtresuÆsamment forte pour entrâ�ner un ruissellement de Horton signi�
atif.Cette param�etrisation du ruissellement a �et�e in
luse dans le MCG du GISS (Johnson et al.,1993), ave
 K=7 mm.h�1, "=1 pour les pr�e
ipitations �a grande �e
helle des extra-tropiques, et"=0.6 ou 0.15 pour les pr�e
ipitations 
onve
tives de la bande tropi
ale.Bonan (1996) utilise une param�etrisation du ruissellement tr�es analogue dans le MCGCCM2 (Community Climate Model version 2). La prin
ipale di��eren
e tient au fait que laperm�eabilit�e K y d�epend de l'humidit�e du sol.C.3 Comparaison ave
 la param�etrisation SSVLa param�etrisation SSV et les param�etrisations de Warrilow et al. (1986) et de Entekhabiet Eagleson (1989) sont �evidemment di��erentes. Dans la param�etrisation de Entekhabi et Eagle-son, et les pr�e
ipitations, et l'humidit�e du sol, sont distribu�ees spatialement. Cependant, danstoutes les �etudes utilisant la param�etrisation de Entekhabi et Eagleson qui me sont 
onnues, lavariabilit�e sous-maille de l'humidit�e du sol n'est pas modi��ee par rapport �a �=1. Nous r�eduironspour la simpli
it�e notre 
omparaison �a 
elle de la param�etrisation SSV ave
 la param�etrisationde Warrilow et al. (1986).Une premi�ere di��eren
e entre les deux param�etrisations tient au fait que le ruissellementdistribu�e d�epend ave
 la param�etrisation SSV de la pr�e
ipitation nette, alors qu'elle d�ependave
 la param�etrisation de Warrilow de la somme de la pr�e
ipitation liquide et de la fonte de laneige. Ce
i implique que le ruissellement de Warrilow est 
al
ul�e avant l'�evaporation au 
oursd'un pas de temps, �a l'oppos�e de la s�equen
e des 
al
uls ave
 la param�etrisation SSV. Il peut enr�esulter une sensibilit�e a

rue de l'�evaporation �a la param�etrisation de Warrilow, par rapport �ala param�etrisation SSV.



192 Annexe C. Autres param�etrisations hydrologiques distribu�eesLes param�etres qui d�e
rivent la variabilit�e sous maille de l'hydrologie sont : le param�etreb (b > 0) dans la param�etrisation SSV, et le param�etre " (" 2 ℄0; 1℄) dans la param�etrisation deWarrilow. La se
tion 3.2.1 montre que dans le 
as de la param�etrisation SSV, l'h�et�erog�en�eit�espatiale est maximale quand b tend vers l'in�ni. L'�equation 3.30 montre qu'alors : R = Pn.Dans la param�etrisation de Warrilow, l'h�et�erog�en�eit�e spatiale est maximale si toute la pluieest 
on
entr�ee en un point, 
'est-�a-dire si " tend vers 0, et par 
ons�equent : R = P . Les deuxparam�etres n'ont 
ependant pas un rôle �equivalent vis-�a-vis du ruissellement, 
ar 
elui-
i d�ependaussi dans la param�etrisation de Warrilow du rapport entre l'intensit�e des pr�e
ipitations sur lamaille et la perm�eabilit�e du sol.Nous avons don
 
ompar�e le ruissellement simul�e par la param�etrisation SSV et par laparam�etrisation de Warrilow, sous trois r�egimes pluviom�etriques ayant la même moyenne jour-nali�ere, mais des intensit�es horaires di��erentes. Le ruissellement est simul�e au pas de tempshoraire �a l'aide d'un mod�ele de bilan hydrique simpli��e (MBHS). A 
haque pas de temps, 
emod�ele r�esout l'�equation du bilan hydrique :�W�t = P �E �R�DPour simpli�er, l'�evaporation E et le drainage D sont 
onstamment nuls. Les pr�e
ipitations sontfor
�ees et trois r�egimes ayant la même moyenne journali�ere sont 
onstruits :{ 24x1 mm/h : toutes les heures, les pr�e
ipitations valent 1 mm.{ 4x6 mm/h : toutes les six heures, il pleut 6 mm en une heure, et le reste du temps, lespr�e
ipitations sont nulles.{ 2x12 mm/h : de même, les pr�e
ipitations sont nulles sauf toutes les douze heures, o�u lapr�e
ipitation horaire vaut 12 mm.Pour 
ha
un de 
es trois r�egimes pluviom�etriques, deux simulations du ruissellement sont r�ealis�eesave
 le mod�ele MBHS :{ SSV : le ruissellement suit la param�etrisation SSV ave
 b=0.2, et une 
apa
it�e en eaumaximale de 150 mm.{ Warrilow et al. : le ruissellement suit la param�etrisation de Warrilow et al. (1986), ave
"=0.6 et K=7 mm.h�1. Ces valeurs sont 
elles de Johnson et al. (1993) dans le MCG duGISS.La �gure C.1 
ompare le ruissellement journalier et l'humidit�e du sol, simul�es sur 30jours par le mod�ele MBHS, dans les six 
as pr�esent�es 
i-dessus. Elle r�esume les di��eren
es de
omportement des deux param�etrisations : le ruissellement distribu�e par la param�etrisation SSVd�epend de l'humidit�e du sol et pas du r�egime pluviom�etrique une fois que la moyenne des pluiesest �x�ee ; au 
ontraire le ruissellement distribu�e de Warrilow et al. (1986) ne d�epend pas del'humidit�e, mais du r�egime pluviom�etrique, 
'est-�a-dire de la mani�ere dont une quantit�e donn�eede pluie est r�epartie dans le temps.Les ruissellements simul�es d�ependent �egalement des param�etres 
hoisis (b et 
apa
it�e eneau pour la param�etrisation SSV, et " et K pour la param�etrisation de Warrilow et al.). Par
ons�equent, l'humidit�e du sol (et l'�evaporation dans un mod�ele de surfa
e 
omplet) d�epend :
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Fig. C.1 { Ruissellement et humidit�e du sol, simul�es par le mod�ele MBHS ave
 la param�etrisationSSV (�a gau
he) et la param�etrisation de Warrilow et al. (�a droite), sous trois r�egimes plu-viom�etriques di��erents.



194 Annexe D. Autres mod�eles de transport lat�eral de l'eau dans les bassins versants{ pour la param�etrisation SSV : de b, de la 
apa
it�e en eau du sol et de la pluviom�etriemoyenne.{ pour la param�etrisation de Warrilow et al. : de ", de K, de la pluviom�etrie moyenne, maisaussi de l'intensit�e des pluies �a l'�e
helle du pas de temps, qui toutes 
onditions �egales parailleurs, exer
e une in
uen
e tr�es importante sur le ruissellement simul�e.Finalement, l'e�et de la variabilit�e spatiale �a petite �e
helle dans la param�etrisation de Warrilowet al. (1986) est d'intensi�er les pr�e
ipitations sur une fra
tion de la maille, 
e qui permetun d�epassement plus fr�equent de la perm�eabilit�e du sol K. C'est don
 la perm�eabilit�e K qui
onstitue la di��eren
e essentielle entre la param�etrisation de Warrilow et la param�etrisation SSV,
ar 
'est l'existen
e de 
e param�etre, homog�ene �a [L℄.[T℄�1, qui implique que le ruissellement deWarrilow d�epend de l'intensit�e des pr�e
ipitations.
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Annexe DAutres mod�eles de transport lat�eralde l'eau dans les bassins versantsLes mod�eles de Sausen et al.(1994), Miller et al. (1994), Liston et al. (1994), Hagemannet D�umenil (1996) et Vorosmarty et al. (1989) peuvent être regroup�es sous le nom g�en�erique demod�eles en 
as
ade, ou mod�eles multi-lin�eaires. En e�et, 
haque maille 
onstitue un r�eservoirlin�eaire (se
tion 6.2.2), et le retard impos�e �a l'�e
oulement r�esulte de la vidange de l'eau d'unemaille �a l'autre, le long du r�eseau de drainage. On peut d�e�nir pour 
es mod�eles un analogue dutemps de 
on
entration t
 du MTL, par la somme des 
oeÆ
ients de tarissement des di��erentesmailles, le long du trajet le plus long dans un bassin.Le tableau D.1 (page suivante) r�e
apitule les di��eren
es entre les mod�eles 
i-dessus. Cesdi��eren
es 
on
ernent leur r�esolution spatiale et temporelle, leur d�e�nition du r�eseau de drainageet leur d�e�nition des 
oeÆ
ients de tarissement retardant l'�e
oulement d'une maille vers sa mailleavale. De plus, dans 
ertains de 
es mod�eles, la lame d'eau issue du for�
age en 
haque maille estretard�ee par un ou plusieurs r�eservoir avant de parti
iper �a l'�e
oulement dans le r�eseau prin
ipal.
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Tab. D.1 { Di��eren
es entre les mod�eles d'�e
oulement lat�eral en 
as
ade. Notations : L : longueurd'une maille, et QM : moyenne annuelle du volume �e
oul�e �a travers une maille.Sausen et al. Miller et al. Liston et al. Hagemann et Vorosmarty(1994) (1994) (1994) D�umenil (1996) et al. (1989)R�esolution 5.60x5.60 2.50x20 2.50x20 0.50x0.50 0.50x0.50spatialeR�esolution 12h MCG MCG MCG 1 moistemporelleR�eseau de plusieurs une dire
tion une dire
tion une dire
tion une dire
tiondrainage dire
tions parmi huit parmi huit parmi huitparmi quatreD�ependan
es - topographie - topographie - topographie - topographie - Ldu 
oeÆ
ient - L - L - L - L - sinuosit�ede tarissement - param�etre - param�etre - QM - param�etre - QMd'une maille - param�etres - param�etresR�eservoirs de non non in�ltration in�ltration plainesretard internes ruissellement d'inondation�a une maille
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Annexe EListe des notationsE.1 R�e
apitulatif des di��erentes simulationsE.1.1 R�ealis�ees ave
 le MCG du LMDSimulation Hydrologie 
ontinentale Cy
le P�eriodeSECHIBA Drainage SSV Wmax du MCG simul�eeMIN Oui Non Non 150/30 mm 6 79-88DRN Oui Oui Non 150/30 mm 6 79-88TOT Oui Oui b=0.2 150/30 mm 6 79-88TOT0.5 Oui Oui b=0.5 150/30 mm 6 81-84TOT5 Oui Oui b=5 150/30 mm 6 81-84DRN5 Oui Oui Non 150/30 mm 5.2 79-88TWHC Oui Oui Non TWHC 5.2 79-88DRN5+SSV Oui Oui b=0.2 150/30 mm 5.2 79-88TWHC+SSV Oui Oui b=0.2 TWHC 5.2 79-88E.1.2 En mode for
�eSimulation Drainage SSV WmaxMIN Non Non 150 mmSSV Non b=0.2 150 mmDRN Oui : non-lin�eaire Non 150 mmTOT Oui : non-lin�eaire b=0.2 150 mmSSV5 Non b=5 150 mmTOT5 Oui : non-lin�eaire b=5 150 mmDRL Oui : lin�eaire Non 150 mmVIC Oui : lin�eaire b=0.2 150 mm



198 Annexe E. Liste des notationsE.2 A
ronymesAWHC Available Water Holding Capa
ityCCM2 Community Climate Model version 2ENSO El Ni~no Southern Os
illationETP EvapoTranspiration PotentielleGFDL Geophysi
al Fluid Dynami
s LaboratoryGISS Goddard Institute for Spa
e StudiesLAI Leaf Area Index (indi
e de surfa
e foliaire)LMD Laboratoire de M�et�eorologie DynamiqueMBHS Mod�ele de Bilan Hydrique Simpli��eMC Mod�ele Coupl�eMCG Mod�ele de Cir
ulation G�en�eraleMTL Mod�ele de Transport Lat�eralNCAR National Center for Atmospheri
 Resear
hSECHIBA S
h�ematisation des E
hanges HydrologIques entre la Biosph�ere et l'Atmosph�ereSSV Subgrid S
ale VariabilityTWHC Total Water Holding Capa
ityUKMO United Kingdom Meteorologi
al OÆ
eVIC Variable In�ltration Capa
ityZCIT Zone de Convergen
e InterTropi
aleE.3 NotationsA Aireb Param�etre de la param�etrisation SSVCD CoeÆ
ient de frottement
 Capa
it�e �el�ementaire de sto
kage de l'eau dans le sol
max Capa
it�e �el�ementaire maximale au sein d'une maille
p Capa
it�e 
alori�que de l'air
qi CoeÆ
ient de tarissement du r�eservoir de retard �a l'in�ltration du MC et du MTL
qi CoeÆ
ient de tarissement du r�eservoir de retard du ruissellement dans le MC et le MTLD DrainageE EvaporationEC Evaporation 
ontinentaleEi Evaporation de l'eau inter
ept�ee par la v�eg�etation



199EO Evaporation o
�eaniqueEsol Evaporation du sol nuETP Evapotranspiration potentielleF Pr�e
ipitation neigeuse ; fon
tion de r�epartitionfs Capa
it�e d'in�ltration du MC et du MTLG Flux thermique dans le solg A

�el�eration du 
hamp de gravit�eH Flux de 
haleur sensiblehs Hauteur de sol se
 dans la 
ou
he super�
ielle du solhsup Hauteur de la 
ou
he super�
ielleI Eau inter
ept�ee par la 
anop�eeImax Capa
it�e d'inter
eption de la 
anop�eeIloss Perte par inter
eptionK Condu
tivit�e hydraulique, perm�eabilit�eKsat Condu
tivit�e hydraulique, perm�eabilit�e, �a saturationL Chaleur latente de vaporisation de l'eauLabs Longueur absolue d'un bassin versantLn Rayonnement infrarouge net �a la surfa
eM Neige fonduemair Masse volumique de l'airm
 Masse volumique de l'eau 
ondens�ee dans l'airmv Masse volumique de vapeur d'eau dans l'airP Pr�e
ipitationPC Pr�e
ipitation 
ontinentalePL Pr�e
ipitations liquidesPn Pr�e
ipitation nette (= PL +M � Iloss � Tr �Esol)PO Pr�e
ipitation o
�eaniquepair Pression de l'airpsat Pression saturante de vapeur d'eaupv Pression partielle de vapeur d'eau~Q Int�egrale verti
ale du transport lat�eral de vapeur d'eau dans l'atmosph�ere~Q
 Int�egrale verti
ale du transport lat�eral de l'eau 
ondens�ee dans l'atmosph�ereQMA D�ebit moyen annuelq Humidit�e sp�e
i�que ; 
ux d'eau liquide dans le solqair Humidit�e sp�e
i�que de l'airqsat Humidit�e sp�e
i�que �a saturation
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it�e du r�eservoir de retard �a l'in�ltration du MC et du MTLqrmax Capa
it�e du r�eservoir de retard du ruissellement dans le MC et le MTLR Ruissellement de surfa
eRd Constante des gaz parfaits pour l'air se
Rn Rayonnement net �a la surfa
era R�esistan
e a�erodynamiquer
 R�esistan
e de surfa
e du 
ouvertrsol R�esistan
e de surfa
e du solrst R�esistan
e ar
hite
turaleSn Rayonnement solaire net �a la surfa
eT Temp�eratureTair Temp�erature de l'air �a 2 m du solTf \Throughfall"Tr TranspirationTs Temp�erature de surfa
et
 Temps de 
on
entration d'un bassin versanttf Temps de transfert entre deux mailles amont et avaleU Humidit�e relative de l'airUs CoeÆ
ient d'aridit�e~V , ~v Vitesse du ventW Humidit�e du solW
 Cumul verti
al de l'eau 
ondens�ee dans une 
olonne d'air unitaireWmax Capa
it�e de sto
kage de l'eau dans le solWp Eau pr�e
ipitableY E
oulement total (= R+D)z Cote� CoeÆ
ient de tarissement d'un bief ; risque de premi�ere esp�e
e d'un test statistique�v Volume sp�e
i�que de la vapeur d'eau�l Volume sp�e
i�que de l'eau liquide� CoeÆ
ient d'aridit�e� Op�erateur de di��eren
e entre deux simulationsÆq D�e�
it de l'air en vapeur d'eau (= qsat(Tair)� qair)" Fra
tion de la maille arros�ee par les pr�e
ipitations dans les param�etrisations deWarrilow (1986) et de Entekhabi et Eagleson (1989)�L Flux de 
haleur latente



201�d Gradient adiabatique se
�s Gradient adiabatique �a saturation Potentiel hydrique g Potentiel gravitaire m Potentiel matri
iel� Densit�e ; 
oeÆ
ient de 
orr�elation�air Densit�e de l'air�eau Densit�e de l'eau liquide�v Densit�e de la vapeur d'eau� Humidit�e volumique du sol
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h Rhône proje
t on the development ofan atmospheri
 and hydrologi
 models 
oupling methodology. Preprint Volume of the Se
ond Inter-national S
ienti�
 Conferen
e on the Global Energy and Water Cy
le, 17-21 June 1996, Washington,DC, USA.Hagemann, S. and D�umenil, L. (1996). Development of a parameterization of lateral dis
harge for theglobal s
ale. Te
hni
al Report 219, MPI, Hamburg.Hansen, J., Russell, G., Rind, D., Stone, P., La
is, A., Lebede�, S., Ruedy, R., and Travis, L. (1983).EÆ
ient three-dimensional global models for 
limate studies : Models I and II. Mon. Weather. Rev.,111 :609{662.Harzallah, A. and Sadourny, R. (1995). Internal versus SST-for
ed variability as simulated by an atmos-pheri
 general 
ir
ulation model. J Climate, 8 :474{495.Henderson-Sellers, A., M
GuÆe, K., and Pitman, A. J. (1996). The proje
t for inter
omparison of land-surfa
e parametrization s
hemes (PILPS) : 1992 to 1995. Clim Dyn, 12 :849{859.Henning, D. (1989). Atlas of the Surfa
e Heat Balan
e of the Continents. Gebr}uder Borntraeger - Berlin- Stuttgart.Holton, J. R. (1972). An Introdu
tion to Dynami
 Meteorology. A
ademi
 Press, New York and London.Hourdin, F. (1992). Etude et simulation num�erique de la 
ir
ulation g�en�erale des atmosph�eres plan�etaires.Th�ese de Do
torat de l'Universit�e Paris 6.Jaeger, L. (1976). Monatskarten des Nieders
hlags f�ur die ganze Erde. Beri
hte des Deuts
hen Wetter-dienstes, 139 :38.Jaeger, L. (1983). Monthly and areal patterns of mean global pre
ipitation. In Street-Parrot, A., Beran,M., and Rat
li�e, R., editors, Variations in the Global Water Budget, pages 129{140. D. ReidelPublishing Company.Jarvis, P. G. (1976). The interpretation of the variations in leaf water potential and stomatal 
ondu
tan
efound in 
anopies in the �eld. Phil. Trans. Roy. So
. London, B723 :593{610.Johnson, K. D., Entekhabi, D., and Eagleson, P. S. (1993). The implementation and validation of improvedland-surfa
e hydrology in an atmospheri
 general 
ir
ulation model. J Climate, 6 :1009{1026.Kondo, J., Saigusa, N., and Sato, T. (1990). A parameterization of evaporation from bare soil surfa
es.J Appl Meteorol, 29 :385{389.Kuo, H. (1965). On formation and intensi�
ation of tropi
al 
y
lones through latent heat release by
umulus 
onve
tion. J Atmos S
i, 22 :40{63.Laval, K. (1988). Land surfa
e pro
esses. In S
hlesinger, M. E., editor, Physi
ally-based modelling andsimulation of 
limate and 
limati
 
hange, volume 1, pages 285{306.Laval, K., Le Treut, H., and Sadourny, R. (1981). E�e
ts of 
umulus parameterization on the dynami
sof a general 
ir
ulation model. Geophysi
al Astrophys. Fluid Dyn., 17 :739{774.Laval, K., Raghava, R., Sadourny, R., and Fori
hon, M. (1996). Simulations of the 1987 and 1988 indianmonsoons using the LMD GCM. J Climate, 9(12) :3357{3371.Le Treut, H., Li, Z., and Fori
hon, M. (1994). Sensitivity of the LMD general 
ir
ulation model to green-house for
ing asso
iated with two di�erent 
loud water parameterizations. J Climate, 7(12) :1827{1841.



206 R�ef�eren
es bibliographiquesLe Treut, H. and Li, Z.-X. (1991). Sensitivity of an atmospheri
 general 
ir
ulation model to pres
ribedSST 
hanges : feedba
k e�e
ts asso
iated with the simulation of 
loud opti
al properties. Clim Dyn,5 :175{187.Leblois, E. (1993). De l'hydrologie ave
 le SIG raster IDRISI. Rapport de stage ENGREF.Ledoux, E. (1975). Programme NEWSAM : prin
ipe et mode d'emploi. Rapport lhm/r75/11, E
oleNationale Sup�erieure des Mines de Paris.Ledoux, E. (1980). Mod�elisation int�egr�ee des �e
oulements de surfa
e et des �e
oulements souterrains surun bassin hydrologique. Th�ese de Do
teur-Ing�enieur, E
ole Nationale Sup�erieure des Mines de Pariset Universit�e Paris 6.Legates, D. R. and Willmott, C. J. (1990). Mean seasonal and spatial variability in gauge-
orre
ted,global pre
ipitation. International Journal of Climatology, 10 :111{127.Liang, X., Lettenmaier, D. P., Wood, E. F., and J., B. S. (1994). A simple hydrologi
ally based model ofland surfa
e water and energy 
uxes for general 
ir
ulation models. J Geophys Res, 99(D7) :14,415{14,428.Liston, G. E., Sud, C., andWood, E. F. (1994). Evaluating GCM land surfa
e hydrology parameterizationsby 
omputing river dis
harges using a runo� routing model : appli
ation to the Mississippi basin.J Appl Meteorol, 33 :394{405.Loai
iga, H. A., Valdes, J. B., Vogel, R., Garvey, J., and S
hwarz, H. (1996). Global warming and thehydrologi
al 
y
le. J Hydrol, 174 :83{127.Lorenz, E. N. (1996). Pr�evisibilit�e : Un battement d'aile de papillon au Br�esil d�e
len
he-t-il une tornadeau Texas ? La M�et�eorologie, 15 :19{21. 8e s�erie.Loth, B. and Graf, H.-F. (1993). Snow 
over model for global 
limate simulations. J Geophys Res,98(D6) :10451{10464.Louis, J. F. (1979). A parametri
 model of verti
al eddy 
uxes in the atmosphere. Bound Layer Meteor,17 :187{202.Mahfouf, J.-F., Ciret, C., Du
harne, A., Irannejad, P., Noilhan, J., Shao, Y., Thornton, P., Xue, Y., andYang, Z.-L. (1996). Analysis of transpiration results from the PILPS-RICE Workshop. Global andPlanetary Change, 13 :73{88.Maidment, D. R. (1996). GIS and hydrologi
 modeling : an assessment of progress. Presented at theThird International Conferen
e on GIS and Environmental Modeling, January 22-26, 1996, SantaFe, New Mexi
o, USA. Disponible sur http ://www.
e.utexas.edu/prof/maidment/CE397Manabe, S. (1969). Climate and the o
ean 
ir
ulation 1. The atmospheri
 
ir
ulation and the hydrologyof the earth's surfa
e. Mon. Weather. Rev., 97(11) :739{774.Manabe, S. and Stri
kler, R. (1964). Thermal equilibrium of the atmosphere with a 
onve
tive adjustment.J Atmos S
i, 21 :361{385.Mather, J. R. (1974). Climatology : Fundamentals and Appli
ations. M
Graw-Hill, In
., New-York.Miller, J. R., Russel, G. L., and Caliri, G. (1994). Continental-s
ale river 
ow in 
limate models. J Climate,7 :914{928.Milliman, J. D. and Meade, R. H. (1983). World-wide delivery of river sediment to the o
eans. TheJournal of Geology, 91(1) :1{21.Milly, P. C. D. (1992). Potential evaporation and soil moisture in general 
ir
ulation models. J Climate,5 :209{226.Milly, P. C. D. and Dunne, K. A. (1994). Sensitivity of the global water 
y
le to the water-holding
apa
ity of land. J Climate, 7 :506{526.



207Mintz, Y. (1984). The sensitivity of numeri
ally simulated 
limates to land-surfa
e boundary 
onditions.In T., H. J., editor, The Global Climate. Cambridge University Press.Mintz, Y. and Sera�ni, Y. (1992). A global monthly 
limatology of soil moisture and water balan
e. ClimDyn, 8 :13{27.Moore, I. D. and Grayson, R. B. (1991). Terrain-based 
at
hment partitioning and runo� predi
tionusing ve
tor elevation data. Water Resour
es Resear
h, 27(6) :1177{1191.Moore, R. J. (1985). The probability-distributed prin
iple and runo� produ
tion at point and basins
ales. Hydrologi
al S
ien
es, 30 :273{297.Mor
rette, J. J. (1991). Radiation and 
loud radiative properties in the European Centre for Mediumrange Weather Fore
asts fore
asting system. J Geophys Res, 96 :9121{9132.Mysak, L. A., Manak, D. K., and Marsden, R. F. (1990). Sea-i
e anomalies observed in the greenlandand labrador seas during 1901-1984 and relation to an interde
adal Arti
 
limate 
y
le. Clim Dyn,5 :111{133.Najm Chalita, S. (1992). Sensibilit�e du mod�ele de 
ir
ulation atmosph�erique du LMD �a l'alb�edo desurfa
es enneig�ees : r�esultats pr�eliminaires de r�etroa
tions li�ees �a la 
ouverture neigeuse. Th�ese deDo
torat de l'Universit�e Paris 6.Namias, J. (1985). Some empiri
al eviden
e for the in
uen
e of snow 
over on temperature and pre
ipi-tation. Mon. Weather. Rev., 113 :1542{1553.Nash, J. E. and Sut
li�e, J. V. (1970). River 
ow fore
asting through 
on
eptual models, Part I : adis
ussion of prin
iples. J Hydrol, 10 :282{290.Nepstad, D. C., Carvalho, C. R., Davidson, E. A., Jipp, P. H., Lefebre, P. A., Negrelos, G. H., da Silva,E. D., Stone, T. A., Trumbore, S. E., and Vieira, S. (1994). The role of deep roots in the hydrologi
aland 
arbon 
y
les of amazonian forests and pastures. Nature, 372 :666{669.NGDC (1988). Digital relief of the surfa
e of the Earth (ETOPO5). Data announ
ement 88-mgg-02, NOAA, National Geophysi
al Data Center, Boulder, Colorado. Information disponible surhttp ://www.ngd
.noaa.gov/mgg/global/etopo5.htmlNobre, C., Sellers, P., and Shukla, J. (1991). Amazonian deforestation and the regional 
limate 
hange.J Climate, 4 :957{988.Noilhan, J. and Planton, S. (1989). A simple parameterization of the land surfa
e pro
esses for metero-logi
al models. Mon. Weather. Rev., 117(3) :536{549.Oort, A. H. (1983). Global atmospheri
 
ir
ulation statisti
s, 1958-1973. NOAA Professional Paper No.14, U.S. Govt. Printing OÆ
e, Washington, D.C.Patterson, K. A. (1990). Global distributions of total and total-available soil water holding 
apa
ities.Master's thesis, University of Delaware.Peixoto, J. P. and Oort, A. H. (1983). The atmospheri
 bran
h of the hydrologi
al 
y
le and 
limate. InVariations of the Global Water Budget, pages 5{65. Reidel, London.Peixoto, J. P. and Oort, A. H. (1992). Physi
s of Climate. Ameri
an Institute of Physi
s, New York.Perrier, A. (1975). Etude physique de l'�evaporation dans les 
onditions naturelles. Annales Agronomiques,26(1-18) :105{123,229{243.Peters (1992). Atlas Compa
t. Larousse.Pilgrim, D. H. and Cordery, I. (1992). Flood runo�. In Maidment, D. R., editor, Handbook of Hydrology.M
Graw-Hill, In
.Pol
her, J. (1994). Etude de la sensibilit�e du 
limat tropi
al �a la d�eforestation. Th�ese de do
torat del'Universit�e Paris 6.



208 R�ef�eren
es bibliographiquesPol
her, J. (1995). Sensitivity of tropi
al 
onve
tion to land surfa
e pro
esses. J Atmos S
i, 52 :3143{3161.Pol
her, J., Harzallah, A., Bony, S., Chalita, S., Cohen-Solal, E., Fori
hon, M., Hourdin, F., LeTreut, H.,Levan, P., Li, Z., and Rogel, P. (1991). Le 
y
le 5 du mod�ele de 
ir
ulation g�en�erale du LMD. NoteInterne du Laboratoire de M�et�eorologie Dynamique No 170.Pol
her, J. and Laval, K. (1994). A statisti
al study of regional impa
t of deforestation on 
limate of theLMD-GCM. Clim Dyn, 10 :205{219.Pol
her, J., Laval, K., Dumenil, L., Lean, J., and Rowntree, P. R. (1996). Comparing three land surfa
es
hemes used in general 
ir
ulation models. J Hydrol, 180 :373{394.Rassmusson, E. M., Di
kinson, R. E., Kutzba
h, J. E., and Cleaveland, M. K. (1992). Climatology. InMaidment, D. R., editor, Handbook of Hydrology. M
Graw-Hill, In
.Rawls, W. J., Ahuja, L. R., Brabensiek, D. L., and Shirmohammadi, A. (1992). In�ltration and soil watermovement. In Maidment, D. R., editor, Handbook of Hydrology. M
Graw-Hill, In
.Reynolds, R. W. (1988). A real-time global sea surfa
e temperature analysis. J Climate, 1 :75{86.Robo
k, A., Vinnikov, K. Y., S
hlosser, C. A., Speranskaya, N. A., and Xue, Y. (1995). Use of midlatitudesoil moisture and meteorologi
al observations to validate soil moisture simulations with biosphereand bu
ket models. J Climate, 8 :1{35.Rodier, J. A. (1985). Aspe
ts of arid zone hydrology. In Rodda, J. C., editor, Fa
ets of Hydrology, VolumeII,. John Wiley and Sons Ltd.Rowntree, P. R. and Lean, J. (1994). Validation of hydrologi
al s
hemes for 
limate models against
at
hment data. J Hydrol, 155 :301{323.Russel, G. L. and Miller, J. R. (1990). Global river runo� 
al
ulated from a global atmospheri
 general
ir
ulation model. J Hydrol, 117 :241{254.Rutter, A. J. (1975). The hydrologi
al 
y
le in vegetation. In Monteith, J. L., editor, Vegetation and theatmosphere, pages 111{154. A
ademi
 Press, London.Sadourny, R. (1993). La 
ir
ulation g�en�erale de l'atmosph�ere : observation, th�eorie et mod�eles. Cours duDEA d'O
�eanologie, M�et�eorologie et Environnement, Universit�e Paris 6.Sadourny, R. and Laval, K. (1984). January and July performan
e of the LMD general 
ir
ulationmodel. In Berger, A. L. and Ni
olis, C., editors, New perspe
tives in 
limate modelling, pages 173{197. Elsevier S
ien
e Publisher, Amsterdam.Sausen, R., S
hubert, S., and D�umenil, L. (1994). A model of the river-runo� for use in 
oupledatmopshere-o
ean models. J Hydrol, 155 :337{352.S
hiller, A., Mikolajewi
z, U., and Voss, R. (1996). The stability of the thermohaline 
ir
ulation in a
oupled o
ean-atmosphere general 
ir
ulation model. Te
hni
al Report 188, Max-Plan
k-Institutefor Meteorology, Hamburg.S
hlesinger, M. E. and Gates, W. L. (1980). The January and July performan
e of the OSU two-levelatmospheri
 general 
ir
ulation model. J Atmos S
i, 37 :1914{1943.S
hneider, S. H. (1992). Introdu
tion to 
limate modeling. In Trenberth, K. E., editor, Climate SystemModeling. Cambridge University Press.S
ott, R., Koster, R. D., Entekhabi, D., and Suarez, M. J. (1995). E�e
t of a 
anopy inter
eption reservoiron hydrologi
al persisten
e in a general 
ir
ulation model. J Climate, 8(7) :1917{1922.Sellers, P. J., Meeson, B. W., Closs, J., Collatz, J., Corprew, F., Dazli
h, D., Hall, F. G., Kerr,Y., Koster, R., Los, S., Mit
hell, K., M
Manus, J., Myers, D., Sun, K.-J. and Try, P. (1995).An overview of the ISLSCP Inititative I Global Data Sets. On : ISLSCP Initiative I-GlobalData Sets for Land-Atmosphere Models, 1987-1988. Published on CD by NASA. Volume 1 :USA NASA DGDAAC ISLSCP 001, OVEVERVIEW.DOC.



209Sellers, P., Mintz, Y., Sud, Y., and Da
hler, A. (1986). A simple biopshere model (SiB) for use withingeneral 
ir
ulation models. J Atmos S
i, 46(6) :505{531.Sellers, P. J., Hall, F. G., G., A., Strebel, D. E., and Murphy, R. E. (1992). A overview of the FirstInternational Satellite Land Ssurfa
e Climatology Proje
t (ISLSCP) �eld experiment. J Geophys Res,97 (D17) :18345{18371.Sellers, W. D. (1965). Physi
al Climatology. University of Chi
ago.Serryn, P. (1980). Nouvel Atlas. Bordas.Shao, Y., Anne, R., Henderson-Sellers, A., Irannejad, P., Thornton, P., Liang, X., Chen, T., Ciret, C.,Desborough, C., Bala
hova, O., Haxeltine, A., and Du
harne, A. (1994). In Soil Moisture Simulation.A report of the RICE and PILPS Workshop, number 14. IGPO Publi
ations Series.Shea, D. (1986). Climatologi
al atlas : 1950-1979, surfa
e air temperature, pre
ipitation, sea-level pressureand sea-surfa
e temperature (45S-90N). Te
hni
al report, National Center for Atmospheri
 Resear
h,Boulder, CO.Shukla, J. and Mintz, Y. (1982). In
uen
e of land-surfa
e evaporation on the earth's 
limate. S
ien
e,215 :1498{1501.Sivapalan, M. and Woods, R. A. (1995). Evaluation of the e�e
ts of general 
ir
ulation model's sub-grid variability and pat
hiness of rainfall and soil moisture on land surfa
e water balan
e 
uxes.Hydrologi
al Pro
esses, 9 :697{717.Stamm, J. F., Wood, E. F., and Lettenmaier, D. P. (1994). Sensitivity of a GCM simulation of global
limate to the representation of land-surfa
e hydrology. J Climate, 7 :1218{1239.Stedinger, J. R., Vogel, R. M., and Foufoula-Georgiou, E. (1992). Frequen
y analysis of extreme events.In Maidment, D. R., editor, Handbook of Hydrology. M
Graw-Hill, In
.Tarboton, D. G., Bras, R. L., and Rodriguez-Iturbe, I. (1991). On the extra
tion of 
hannel networks fromdigital elevation data. In Beven, K. J. and Moore, I. D., editors, Terrain Analysis and DistributedModeling in Hydrology, pages 85{104. John Wiley and Sons.Todini, E. (1988). Il modello a�ussi de
ussi del �urme Arno. Relazione Generale dello studio per 
ontodella Regione Tos
ana, University of Bologna.Todini, E. (1995). New trends in modelling soil pro
esses from hillslope to GCM s
ales. In Oliver, R. H.and Oliver, A. S., editors, The role of water and the hydrologi
al 
y
le in global 
hange, volume 31 ofNATO ASI Series I : Global Environmental Change, Berlin Heidelberg New-York. NATO, Springer-Verlag.Triplet, J.-P. and Ro
he, G. (1971). M�et�eorologie G�en�erale. E
ole Nationale de la M�et�eorologie.UNESCO (1969). Dis
harge of sele
ted rivers of the world. Te
hni
al report, Paris.Verseghy, D. (1991). CLASS-a 
anadian land surfa
e s
heme for GCMs I. soil model. InternationalJournal of Climatology, 11 :111{133.Vintzileos, A. (1996). Etude de la variabilit�e 
limatique ave
 un mod�ele 
oupl�e atmosph�ere globale-o
�eanpa
i�que tropi
al. Th�ese de Do
torat de l'Universit�e Paris 6.Vorosmarty, C. J., Moore, B., Gra
e, A. L., Gildea, M. P., Melillo, J. M., Peterson, B. J., Rastetter,E. B., and Steudler, P. A. (1989). Continental s
ale models of water balan
e and 
uvial transport :an appli
ation to South Ameri
a. Global Biogeo
hemi
al Cy
les, 3(3) :241{265.Wallis, J. R., Lettenmaier, D. P., and Wood, E. F. (1991). A daily hydro
limatologi
al data set for the
ontinental United States. Water Resour
es Resear
h, 27 :1657{1663.Warrilow, D. A., Sangster, A. B., and Slingo, A. (1986). Modelling of land surfa
e pro
esses and theirin
uen
e on European 
limate. Dynami
al Climatology DCTN38, Meteorologi
al OÆ
e, Bra
knell,UK.



210 R�ef�eren
es bibliographiquesWatson, I. and Burnett, A. D. (1995). Hydrology : an environmental approa
h. Lewis Publishers.Willmott, C. J. and Legates, D. R. (1991). Rising estimates of terrestrial and global pre
ipitation. Climateresear
h, 1 :179{186.Willmott, C. J., Robeson, S. M., and Feddema, J. J. (1994). Estimating 
ontinental and terrestrialpre
ipitation averages from rain-gauge networks. International Journal of Climatology, 14(4) :403{414.Wilson, M. F. and Henderson-Sellers, A. (1985). A global ar
hive of land 
over and soil data for use ingeneral 
ir
ulation 
limate models. Journal of Climatology, 5 :119{143.Wood, E., Lettenmaier, D., and Zartarian, V. (1992). A land-surfa
e hydrology parameterization withsubgrid variability for general 
ir
ulation models. J Geophys Res, 97(D3) :2717{2728.Zhao, R. (1977). Flood fore
asting method for humid regions of China. East China College of Hydrauli
Engineering, Nanjing, China.Zobler, L. (1986). A world soil �le for global 
limate modeling. National Aeronauti
s and Spa
e Admi-nistration, Te
hni
al Memorandum 87802.


