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INTRODUCTION

Si l'atmosphére terrestre posséde une température moyenne propice au développement de la vie, c’est
grace a l'effet de serre, qui est en grande partie 1ié a la concentration de CO; dans I’atmosphére. Le niveau
de celle-ci est maintenu plus ou moins constant par les nombreux processus qui contrdlent les transferts de
carbone entre les différents réservoirs du cycle bio-géochimique du carbone.

Parmi ces processus, 1’érosion chimique des roches continentales, et la précipitation des minéraux carbo-
natés dans les lacs et les océans, réglent le transfert de carbone inorganique par les fleuves de ’atmosphére
vers les océans et la lithosphére. Pour simplifier, le CO; atmosphérique est fixé sous forme de carbone or-
ganique par la photosynthese, lequel est ensuite oxydé au niveau des sols et se dissout dans les eaux de
percolation. L’acide carbonique ainsi fabriqué participe a l’altération chimique des minéraux des roches
avant d’étre évacué en solution sous forme d’ions bicarbonates par les eaux de drainage vers les océans, ot
une partie sera fixée par précipitation de minéraux carbonatés. Cependant, les ions bicarbonates proviennent
également de la dissolution des minéraux carbonatés. Clest pourquoi la quantité de CO, d’origine atmo-
sphérique consommé par érosion chimique ne peut étre estimée que par le biais de méthodes permettant de
distinguer la part de CO; atmosphérique dans le flux total de bicarbonates transportés par les fleuves.

Les travaux réalisés jusqu’a présent sur la consommation de CO3 par érosion chimique des roches conti-
nentales (GARRELS et MACKENZIE, 1971 ; HOLLAND, 1978 ; MEYBECK, 1979, 1987 ; BERNER et al., 1983 ;
WOLLAST et MACKENZIE, 1983 ; TARDY, 1986 ; PROBST, 1992) se sont surtout attachés i en établir le bilan
global. Cependant, toutes ces estimations sont basées sur la méme approche et, pour les plus récentes, sur
le bilan établi par MEYBECK (1979).

Les principaux objectifs de ce travail sont de faire une étude précise des différents facteurs qui contrélent
les flux de CO; consommé par érosion chimique, de quantifier les relations entre ces facteurs et les flux de
COs3. Ces relations seront abordées 3 différentes échelles de temps (fluctuations saisonniéres et interannuelles)
et d’espace (& ’échelle de petits bassins versants, des grands bassins fluviaux et & 1’échelle des continents).
1l s’agit aussi de développer un modéle qui permette de simuler la distribution spatiale des flux de CO,
consommé & 1’échelle des continents, d’établir une nouvelle estimation des flux transférés aux océans pour
V’ensemble des surfaces continentales, d’estimer les flux apportés aux différents océans et de simuler les

variations de ces flux en réponse 2 différentes perturbations de lenvironnement global.

Le premier chapitre de ce mémoire présente le cycle biogéochimique actuel du carbone, en s’appuyant sur
les nombreux travaux récemment publiés sur ce sujet, et tente d’évaluer I'importance de 1’érosion chimique
des continents dans ce cycle.

Dans le second chapitre, nous abordons les différentes méthodes qui permettent de distinguer la part
du CO; d’origine atmosphérique dans les flux de bicarbonates exportés par les fleuves. Les relations entre
I'intensité du drainage et le flux de CO, consommé sont alors quantifiées pour différents types de roches

altérées, en utilisant des données de débit et de concentrations en HCOg3 déja publiées sur des petits bassins
versants monolithologiques francais.

Le troisiéme chapitre est consacré i I’estimation des flux de CO; consommé sur un ensemble de 45 grands

»

bassins fluviaux et 4 ’étude des différents facteurs qui contrélent ces flux & 1’échelle globale. Les flux de CO,
ainsi calculés servent ensuite a établir un premier bilan 3 I’échelle globale.



Les variations temporelles des flux de CO; consommé sont analysées dans le quatriéme chapitre. Les
variations saisonniéres sur les bassins de la Garonne, du Congo et de ’Oubangui sont plus particuliérement

étudiées. On analyse également les variations interannuelles au cours des 20 derni¢res années sur le bassin
de la Garonne.

Dans le cinquiéme chapitre, on développe un modéle permettant de faire une cartographie des flux de
CO; consommé mensuellement et annuellement sur Pensemble des surfaces continentales. On utilise ensuite
ce modéle pour établir un nouveau bilan de la consommation de CO; & P’échelle globale.

L’influence des précipitations acides sur les flux de CO5 consommé par érosion chimique est étudiée dans
le sixiéme et dernier chapitre. On compare tout d’abord les flux de bicarbonates estimés & ’exutoire d’un
petit bassin versant granitique trés perturbé par les précipitations acides (le bassin du Strengbach dans les
. Vosges) aux flux de bicarbonates estimés a I’exutoire d’un bassin versant similaire mais peu perturbé par
les précipitations acides (le bassin du Ringelbach dans les Vosges). Ensuite, 4 ’aide du modéle développé
dans le chapitre précédent, on effectue des simulations de flux de CO, consommé & 1’échelle globale en
réponse a différents scenarii de précipitations acides. On tente alors de déterminer si les précipitations acides
provoquent actuellement une diminution de la consommation de CQ5 & I’échelle globale.

Ce travail a été réalisé dans le cadre des programmes de recherches suivants :

- ESCOBA (The Global Carbon Cycle and its perturbation by Man and Climate II - Terrestrial Biosphere)
du Programme Environnement de la CEE ;

- PIRAT et PEGI (Programme Environnement Géosphére Intertropicale) / opération GBF (Grands Bas-
sins Fluviaux) de 'INSU-CNRS/ORSTOM ;

= DBT-I (Dynamique et Bilan de la Terre) / Fleuves et Erosion / ONT Garonne (Observatoire National
de Terrain) de 'INSU-CNRS ;

~ le programme MRT “Transfert de solutés dans le systéme eaux sol plante atmosphére a différentes échelles
spatiales en moyenne montagne tempérée” et ’action “Eau Sol Plante” du programme Environnement

du CNRS.



Chapitre I

CYCLE DU CARBONE ET EROSION CHIMIQUE

Le but de ce chapitre est de situer le processus de consommation de CO3 par altération chimique des
roches dans le cycle du carbone et d’évaluer son importance relative par rapport aux autres processus qui
le réglent. Pour cela nous dresserons tout d’abord un portrait précis du cycle du carbone tel qu’il nous
apparait aujourd’hui, puis nous décrirons ses fluctuations au cours des temps géologiques. Pour finir, nous
détaillerons le processus de consommation de CO, par altération chimique des roches.

I- LE CYCLE ACTUEL DU CARBONE

L’intérét accru ces 20 derniéres années pour le cycle du carbone a amené la publication de trés nombreux
travaux sur le cycle global actuel. Quelques rapports font périodiquement la synthése de ces travaux. On
peut notamment citer les synthéses du programme SCOPE (BOLIN et al,, 1979 ; BoLIN, 1981 ; BOLIN et
Cook, 1983), le rapport de “I'U.S. Department of Energy” édité par TRABALKA (1985) et le rapport de
“I'Intergovernmental Panel on Climate Change” (IPCC) édité par HOUGHTON et al. (1990).

L’objectif de cette premiére partie est de décrire le cycle global actuel du carbone. La taille des réservoirs,
les flux d’entrée et de sortie des réservoirs ainsi que les temps de résidence, discutés dans le texte, sont donnés
avec le plus de précision possible dans le tableau 1 et sont schématiquement représentés sur la figure 1.

A - TAILLE DES RESERVOIRS

1. Le réservoir atmosphére

C’est le plus petit et semble-t-il le plus simple des réservoirs majeurs de carbone. La concentration
moyenne de CO; dans ’atmosphére est de 353 ppmv en 1990 d’aprés WATSON et al. (1990), soit 750 GtC.
Cette concentration est mesurée régulitrement depuis la fin des années 50 sur des sites de plus en plus
nombreux répartis & la surface du globe et dans les différentes couches de I’atmosphére (PEARMAN et al.
1983 ; GAMMON et al., 1985 ; CONWAY et al., 1988 ; KEELING et al, 1989a et b ; TANS et al,, 1989). Ces
mesures montrent un accroissement important de la concentration de CO, dans Patmosphére depuis 1958,
au rythme moyen de 1,8 ppmv par an (WATSON et al., 1990).

2. Le réservoir océanique

La masse de carbone dissous dans les océans est estimée 4 38400 GtC (tabl. 1), soit environ 37400 GtC
sous forme inorganique et 1000 GtC sous forme organique (BOLIN et al., 1981). OLSON et al. (1985) donnent
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Fig.1- Représentation schématique du cycle du carbone. Les fluz sont ezprimés en Gt.C/an et correspondent
auz valeurs données dans le rapport de 'IPCC (WATSON et al., 1990). Les fléches représentent les fluz (a
d q) entre les différents réservoirs répertoriés dans le tableau 1.

des valeurs similaires (38 200 Gt de carbone inorganique dissous et 800 Gt de carbone organique dissous).

La masse de carbone particulaire dans les océans, organique et inorganique confondus, est relativement
insignifiante comparée au carbone dissous. Elle est essentiellement constituée par la biomasse océanique
vivante et morte. Une excellente compilation des travaux sur 1’estimation de la biomasse océanique vivante
est donnée par DE Vooys (1979). Parmi ces travaux, nous retiendrons ceux de WHITTAKER et LIKENS
(1973) qui nous semblent les plus complets et qui évaluent la biomasse océanique totale & 2,2 GtC. La

biomasse océanique morte est estimée entre 20 GtC (CAUWET, 1978) et 30 GtC (MOPPER et DEGENS,
1979).

3. Le réservoir biosphére

On distingue deux réservoirs principaux dans le systéme biosphére : la biomasse continentale constituée

a2 99,9% par la végétation (WHITTAKER et LIKENS, 1975), et les sols constitués de carbone organique issu
de la végétation.

a) La végétation

Le climat conditionne le type et la densité de la végétation, déterminant alors les différents écosystémes,
du désert a la forét tropicale (WHITTAKER et LIKENS, 1975 ; AJTAY et al., 1979 ; HOUGHTON et al. ; 1985 ;
PRENTICE et FUNG, 1990). A 1’échelle globale, la masse de carbone stockée dans la végétation est estimée en
faisant la somme des produits de la masse spécifique de carbone (unité de masse/unité de surface) stockée
dans chaque écosystéme, par la surface respective occupée par chaque écosystéme (WHITTAKER et LIKENS,
1975 ; AITAY et al., 1979 ; OLSON et al. 1983 ; PRENTICE et FUNG, 1990). Les résultats de ces principales
estimations sont rassemblés dans le tableau 2. Une autre méthode, développée par BROWN et Luco (1984)
et reprise par HOUGHTON et al. (1985), utilise les volumes de végétation (unité de masse/unité de volume)
plutét que les surfaces, et donne des résultats similaires, quoique 1égérement inférieurs (tabl. 2).

L’activité humaine vient perturber ce lien étroit entre climat et végétation. Les différents écosystémes
sont modifiés par une activité agro-pastorale s’intensifiant avec 1’accroissement de la population et qui tend
a diminuer la masse de carbone stockée par unité de surface (WHITTAKER et LIKENS, 1975 ; BRAMRYD,



1979 ; WoODWELL et al., 1983 ; HOUGHTON et al., 1985 ; CRUTZEN et ANDRAE, 1990). Méme si les valeurs
du tableau 2 ont des ordres de grandeur similaires, les différences observées dénotent certaines difficultés &
faire un bilan précis de la masse de carbone contenue dans la biomasse terrestre. Ces difficultés sont pour
'essentiel concentrées sur les foréts tropicales pour lesquelles les données de terrain sont peu nombreuses
(HOUGHTON et al.,, 1985) et ot la déforestation perturbe trés fortement les écosystémes (WHITTAKER et
LIKENS, 1975 ; WOODWELL et al., 1983 ; DETTWILLER et HALL, 1988 ; CRUTZEN et ANDREAE, 1990). La
taille du réservoir végétation semble donc comprise entre 421 GtC (HOUGHTON et al., 1985 d’aprés BROWN
et LuGo, 1984) et 830 GtC (PRENTICE et FuNg, 1990). Cependant, 4 la vue des estimations du tableau 2,

la valeur moyenne de 550 GtC donnée dans le rapport IPCC par WATSON et al. (1990) sera retenue dans le
tableau 1.

Tableau 2 — Principales estimations de lo masse de carbone contenue dans le biomasse continentale.

masse (GtC) références
827 WHITTAKER et LIKENS (1973) in HOUGHTON et al. (1985)
560 AJTAY et al. (1979)
558 OLSON et al. (1983)
421-470 HOUGHTON et al. (1985) d’aprés BROWN et LUGo (1984)
748-834 PRENTICE et FUNG (1990)

b) Les sols

L’estimation de la masse de carbone stockée dans les lititres et dans les sols reprend sensiblement les
mémes méthodes que celles utilisées pour la végétation (AJTAY ei al., 1979). Les limites du réservoir que nous
appellerons “sol” incluent les litiéres ainsi que les tourbiéres. HOUGHTON et al. (1985) proposent une masse
moyenne de carbone organique dans les sols équivalente & 1500 GtC, avec une imprécision de plus ou moins
20 % déterminée d’aprés une dizaine d’estimations de la littérature variant entre 1200 et 2200 GtC. En outre,
les tourbiéres (correspondant aux végétations de type toundra, forét boréale, marécages) constitueraient 34 %
de la totalité du carbone dans les sols (HoUGHTON et al., 1985). Les récents travaux de PRENTICE et Funeg
(1990) évaluent la masse de carbone organique stockée dans les sols entre 1140 et 1313 GtC. Comme pour la
végétation, la valeur moyenne de 1500 GtC proposée par HOUGHTON et al. (1985) et reprise dans le rapport
de 'IPCC (WATSON et al., 1990) sera retenue dans le tableau 1. La proportion de carbone minéral contenue
dans les sols est assez mal connue : les rares travaux effectués jusqu’a présent sur ce sujet I’estiment & environ

1100 = 700 Gt.C (OLSON et al., 1985).

4. Le réservoir lithosphére

La lithosphére constitue de loin le réservoir de carbone le plus grand. Le carbone y est présent & I’état
solide, plus rarement gazeux ou liquide, et sous forme organique et /ou inorganique. Nous proposons, dans ce
paragraphe, de faire un bilan détaillé dela répartition du carbone organique et inorganique dans les différents
réservoirs de la lithosphére. Les limites des sous-réservoirs de la lithosphére sont essentiellement géologiques.
On examinera les réservoirs croiite continentale et croiite océanique, dans lesquels seront distinguées les

roches carbonatées, les roches non-carbonatées et les roches endogénes (magmatiques et métamorphiques),
le manteau supérieur et enfin les combustibles fossiles.

a) La croiite terrestre

Parmi les travaux visant 4 faire le bilan des masses de roche et des éléments chimiques qui les composent,
on peut citer CLARKE (1924), GOLDSCHMIDT (1933), POLDERVAART (1955), RoNov (1964, 1982), GREGOR
(1968, 1985), GARRELS et MACKENZIE (1971), RoNOV et YAROSHESKIY (1976), KEMPE (1979), VEIZER et
JANSEN (1979), RoNov et al. (1980), Hay (1985), BUDYKO et al. (1987), Hay et al. (1988). Aucun de ces



travaux ne donne la masse de carbone contenue par chacun des réservoirs de la croiite terrestre cités plus haut.
Cependant, RONOV et YAROSHESKIY (1976) définissent le volume, la masse ainsi que la composition chimique
moyenne de chaque type de roche (roches sédimentaires et roches endogénes) de la croiite continentale et de
la crolite océanique, en utilisant des données cartographiques, géophysiques et plusieurs milliers d’analyses
chimiques. Les valeurs présentées dans le tablean 3 sont issues de ce gigantesque travail. Ces résultats
montrent que, malgré leur faible abondance (2,1% de la masse totale des roches de la croiite terrestre), les
sédiments carbonatés constituent le plus grand réservoir de carbone inorganique (environ 45% de la masse
totale de carbone inorganique contenu dans la croiite terrestre). Par contre, le carbone organique, en faible
proportion, est essentiellement présent dans les sédiments non-carbonatés. Enfin, le carbone est présent en
quantités importantes dans les roches endogénes, mais il est en quelque sorte “dilué” dans la masse des
roches (0,15 % de carbone inorganique et 0,03 % de carbone organique). Récemment, BUDYKO et al. (1987)
‘ont repris les travaux de RONOV et YAROSHEVSKIY (1976) et proposent les masses de 860.102° g de carbone
inorganique et de 118.102° g de carbone organique dans les roches sédimentaires. Ces valeurs sont tout & fait
comparable & celles que nous avons calculées (804.10%° g et 147.10%° g respectivement, tabl. 3). Javoy et al.
(1982) ainsi que Hay (1985) donnent également des résultats similaires (respectivement 800 et 760.10%° g
de carbone inorganique dans les roches sédimentaires). Notons enfin que certains auteurs proposent des
valeurs nettement inférieures. GARRELS et MACKENZIE (1971) estiment & 570.102° g la masse de carbone
inorganique dans les sédiments, et KEMPE (1979), reprenant les chiffres de base de GARRELS et MACKENZIE
(1971), estime & 480.10?° g la masse de carbone inorganique dans les sédiments. Nous retiendrons dans le
tableau 1 que la crofite terrestre contient au total 120 millions de Gt de carbone inorganique et 23 millions
de Gt de carbone organique, avec une variation de 1'ordre de 20 %.

Tableau 3 — Masses et proportions de carbone minéral (Cm) et organigue (Co) dans les différents types de
roches de la crotte terrestre, calculées dans cette étude d’aprés RONOV et YAROSHEVSKIY (1976).

masse totale masse de carbone proportion de carbone
du réservoir dans le réservoir dans le réservoir
(10% g) (10% g) (%)
Cm Co Cm Co
croiite sédiments carbonatés 0,417 378 2,57 9,1 0,06
continentale sédiments non carbonatés - - - - -
roches endogénes 20,12 300 65 0,15 0,03
croiite sédiments carbonatés 0,178 160,4 1,7 9,0 0,10
océanique sédiments non carbonatés - - - - -
roches endogtnes 5,9 100 21 0,17 0,03
total croiite sédiments carbonatés 0,595 538 4,27 9,0 0,06
terrestre sédiments non carbonatés 1,8 266 143 1,4 0,8
sous-total sédiments 2,395 804 147,27 3,3 0,6
roches endogénes 26,02 400 86 0,15 0,03
total 28,595 1204 233,27 | 0,42 0,08

b) Le manteau supérieur

Le manteau supérieur constitue la partie inférieure de la lithosphére et le calcul de son volume reste trés
imprécis. JAVOY et al. (1982), dans une modélisation géochimique des échanges de carbone entre manteau

supérieur et croiite terrestre, estiment la masse de carbone inorganique dans le manteau supérieur & environ
4000.102° g (tabl. 1).

¢} Les combustibles fossiles

Dans le cycle actuel du carbone, les combustibles fossiles constituent un réservoir a part car ils sont la
source principale de ’augmentation de la concentration de CO, dans ’atmosphére. La taille de ce réservoir,



comprenant les charbons au sens large, le pétrole et le gaz, est estimée entre 3700 et 4200 GtC (ROTTY et
MASTER, 1985), ce qui est extrémement faible comparé aux autres réservoirs de la lithosphére,

B~ LES FLUX ENTRE RESERVOIRS

Dans ce second paragraphe, nous allons compléter la vision du cycle biogéochimique global actuel du
carbone, ébauchée dans la description des différents réservoirs, en faisant I'inventaire des connexions (ou des
flux) entre ces réservoirs.

1. Les échanges océans—atmosphére

Ces échanges sont contrdlés par la différence de pression partielle de CO, (pCO32) entre I’atmosphére
et les eaux de surface des océans. La pCO, dans les eaux océaniques est grossiérement i I’équilibre avec
Patmosphére dans les premiers métres puis augmente progressivement jusque vers la profondeur de 1000 m
ou elle se stabilise (BAES et al., 1985 ; OLSON et al., 1985 ; TAKAHASHI et al.,, 1983). Le cycle du carbone
océanique, et donc la pCO,, est fortement influencé par l'activité biologique concentrée dans les Premiéres
dizaines de métres d’eau, ainsi que par les circulations océaniques (TAKAHASHI et al., 1983 ; BAES et al.,
1985 ; OLsON et al., 1985 ; WATSON et al., 1990 ; FALKOWSKI et WILSON, 1992). Cette activité biolo-
gique abaisse la pCO, dans ces eaux de surface, provoquant le “pompage” de CO, atmosphérique jusqu’au
rétablissement de ’équilibre. Inversement, une remontée d’eau profonde de pCO; plus forte que celle de
l’atmosphére provoque un dégazage de CO; vers ’atmosphére. Trés schématiquement, les zones océaniques
équatoriales sont des sources de CO, pour ’atmosphére & cause des phénomenes d’upwelling, alors que les
zones septentrionales, ol des phénomeénes de downwelling sont observés, sont des puits de CO; (BAEs et
al., 1985). La figure 2 décrit les fluctuations spatiales des échanges atmosphére-océans. On remarque que
I’Atlantique nord est un puits important de CO, tout au long de I’année (BROECKER et al., 1979 ; ETCHETO
et MERLIVAT, 1988 ; TANS et al., 1990), alors que le Pacifique nord est un puits en hiver et une source en
été, avec une moyenne annuelle proche de zéro (TaNs et al., 1990). Un autre puits important de CO; se
situe sous les latitudes 15 4 50° S pour tous les océans, sauf pour ’Atlantique sud (ETCHETO et MERLIVAT,
1988). La figure 2 montre que ce puits océanique de I’hémisphére Sud est deux fois plus important pen-
dant I’hiver austral. En moyenne, on estime actuellement que 'océan mondial absorbe annuellement environ
2 GtC (WATsoN et al., 1990 ; tabl. 1). Ce chiffre varie de 1,7 4 2,8 GtC pour la période 1980-1989, selon
les auteurs et les méthodes d’estimation utilisées (SARMIENTO et SUNDQUIST, 1992).
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Fig.2 — Distribution latitudinale des fluz de CO, échangés entre océan et Uatmosphére en hiver et en é1é
(d’aprés TANS et al, 1990).



2. Les échanges biosphére—atmosphére

Rappelons que le réservoir biosphére, au sens ot nous ’entendons dans cette étude, comprend 3 la fois
la biomasse terrestre (la végétation) et les sols. Les échanges entre I'atmosphére et la biosphére sont presque
exclusivemnent contrdlés par l'activité biologique. Les végétaux utilisent I’énergie du rayonnement solaire
pour réduire le CO; atmosphérique en carbone organique (glucose) par le processus de photosynthése. La
respiration des végétaux ou respiration autotrophique (R,) est le phénomene inverse de la photosynthése et
consiste a oxyder le carbone organique. La dégradation de la matiére organique a lieu également dans les

sols, essentiellement par l'intermédiaire de la respiration des micro-organismes encore appelée respiration
hétérotrophique (Ry).

a) Bilan des échanges atmosphére—végétation

Selon HOUGHTON et al. (1985), la production primaire brute (Py), ¢’est-a-dire le flux de CO, atmosphé-
rique consommé par photosynthése, est comprise entre 90 et 120 GtC/an (tabl. 1). La production primaire
nette (Pp) est la différence entre la production primaire brute (Pp) et le flux de CO, libéré par respira-
tion des plantes, ou respiration autotrophique (Ra). La production primaire nette (Py) est estimée entre 50
et 60 GtC/an par HOUGHTON et al. (1985) (tabl. 1) qui s’appuient sur les résultats de différents auteurs
(48,3-52,9 GtC/an selon WHITTAKER et LIKENS, 1975 ; 59,9 GtC/an d’aprés AJTAY et al., 1979 ; 56,7~
62,1 GtC/an pour ESSER et al, 1982). Dés lors, le bilan du réservoir végétation peut étre mis en équation
comme suit :

AV =P,— P (1)

o AV correspond a la variation du stock de carbone accumulé dans le réservoir végétation et P est la
production de litiére, c’est-a-dire le flux de carbone entre la végétation et le sol (fig. 1). Ainsi, en région
tempérée, P, est supérieur & P; au printemps et AV, qui est positif, correspond & I’accroissement de la
biomasse végétale. Inversement, & 'automne Py, devient inférieur & P; et AV, qui devient négatif, correspond
a la perte de biomasse végétale par production de litiére. En moyenne, sur une année, si le réservoir végétation
est a I’équilibre, alors AV est nul et la production de litiére (P|) est équivalente a la production primaire
nette (Py). Pourtant, la plupart des estimations de production de litiére sont généralement de l’ordre de 45
4 50 GtC/an (AJTAY et al., 1979 ; HOUGHTON et al., 1985), ce qui est inférieur aux valeurs de production
primaire nette (Pn) couramment admises (50 & 60 GtC). Il semble cependant hasardeux d’en déduire un
accroissement de la taille du réservoir végétation, car les estimations sont encore beaucoup trop imprécises
et certains flux de sortie du réservoir végétation, comme les feux de forét ou la consommation des herbivores,
ne sont pas comptabilisés dans le bilan (AJTAY et al, 1979 ; HOUGHTON et al., 1985).

b) Respiration des sols

L’équation bilan des flux d’entrée et de sortie du réservoir sol peut s’écrire comme suit :
AS=P,—R,—E~F (2)

ol AS correspond & la variation de stock de carbone dans les sols, Ry, est le flux de carbone dégazé vers
I'atmosphére par la respiration hétérotrophique, E est le flux de carbone exporté par I’érosion mécanique
et chimique, F est le flux de carbone fossilisé. Dans ’hypothése d’un réservoir & ’équilibre (AS=0) on peut
écrire :

Rh=P,—E-F (3)

F correspond a I'accumulation de combustibles fossiles, et on peut le considérer comme nul 4 ’heure actuelle.
Py est compris entre 50 et 60 GtC/an (dans ’hypothése d’un réservoir végétation a 1’équilibre dans les
conditions naturelles) ; E est évalué a 0,55 GtC/an (voir plus loin dans ce chapitre, tabl. 4). La respiration
des sols (Ry) varie alors entre 49,45 et 59,45 GtC/an (tabl. 1).
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c) Le flux net biosphére-atmosphére

Dans des conditions naturelles et pour un cycle de végétation, on considére que les différents écosystémes
sont a l’équilibre ; le bilan des échanges biosphére—atmosphére est alors réduit a zéro. A I’heure actuelle,
la biosphére est fortement perturbée par les activités anthropiques, notamment par la déforestation en
milieu tropical. Celle-ci est essentiellement limitée, depuis quelques dizaines d’années, aux régions tropicales—
équatoriales (WHITTAKER et LIKENS, 1975 ; AJTAY et al., 1979 ; WOODWELL et al., 1983 ; DETTWILLER et
HaALL, 1988 ; CRUTZEN et ANDREAE, 1990 ; HougHTON, 1991). Il est admis que les écosystémes des régions
tempérées et boréales sont, aujourd’hui, grossi¢rement 2 I'équilibre et que la perte de carbone générée
par 'exploitation actuelle des foréts y est compensée par l'avancée des surfaces forestitres sur les terres
agricoles abandonnées dans certaines régions (DETTWILLER et Harr, 1988 ; HouGHTON, 1991). Par contre,
I'intense déforestation observée dans les foréts tropicales aurait rejeté de 0,4 a4 2,5 Gt de carbone en 1980
(DETTWILLER et HaLL, 1988 ; HouGHTON, 1991). En moyenne, sur la période 1980-1989, le flux de CO,
rejeté dans I'atmosphére par déforestation est de 1 & 2,7 GtC/an (tabl. 1). Une récente estimation montre
que la destruction des foréts tropicales est en constante augmentation (MYERs, 1991) et le flux de carbone
ansi rejeté en 1989 serait de I'ordre de 1,5 & 3,0 GtC (HougHTON, 1991).

3. Rejets anthropiques de CO, dans Patmosphére

A Téchelle globale, les rejets de CO, dans Patmospheére ne cessent d’augmenter depuis le milieu du XIXe
siecle au rythme de 4% par an en moyenne, excepté pendant les deux guerres mondiales et durant la crise
économique des années 30 (RoTTY, 1983 ; MARLAND et RoTTY, 1984 ; ROTTY et MASTER, 1985 ; WATSON
et al., 1990). Suite & la crise pétrolicre de 1973, cet accroissement tombe & 2 % puis se stabilise méme au
début des années 80 pour augmenter de nouveau 3 partir de 1984 (fig. 3). En 1990, les émissions de CO,
dans ’atmosphére dépassent les 6 GtC (fig. 3, d’aprés les données du CDIAC “Carbon Dioxide Information
Analysis Center”, sous la direction scientifique de G. Marland et T. A. Boden). L’estimation de ces rejets
anthropiques prend en compte le CO, émis par la combustion de Iénergie fossile, ’activité des cimenteries
et les torchéres des terminaux pétroliers. L’activité industrielle étant en majeure partie le fait des nations
de ’hémisphére Nord, plus de 80 % des émissions de CO: dans I’atmosphére sont observées entre 30° et 60°
de latitude Nord (pour 'année 1979, d’aprés RoTTy, 1983)
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4. Les apports fluviaux aux océans

Comme on peut le voir dans le tableau 1 et sur la figure 1, on peut distinguer quatre flux différents
dans les apports de carbone par les fleuves aux océans : le carbone organique dissous (COD), le carbone
organique particulaire (COP), le carbone inorganique dissous (CID) et le carbone inorganique particulaire
provenant des roches carbonatées (CIP). Le CID peut étre décomposé en deux flux secondaires : le carbone
issu de la dissolution du CO2 du systéme atmosphére/biosphére (CIDatm) et le carbone inorganique dissous
issu de la dissolution des minéraux carbonatés (CIDcars). On distingue également deux sources dans le
COP : le carbone organique provenant de I’érosion mécanique des sols (COP,,) et le carbone organique
provenant de I’érosion mécanique des roches (COPji¢ho). Tous ces flux ont pour origine ’érosion chimique ou
mécanique des réservoirs continentaux (végétation, sols et lithosphére). Ces flux sont généralement estimés
en extrapolant les flux moyens calculés a I’exutoire des principaux fleuves (produit de la concentration par le
débit) & I’ensemble des surfaces continentales exoréiques. Le carbone inorganique dissous (CIDatm + CIDcarb)
est estimé d’aprés la concentration en ions bicarbonates dissous dans les eaux et le débit correspondant.
Cependant, seul le flux total peut &tre directement estimé de cette fagon ; la proportion de chacun des deux
flux (CIDatm et CIDcacb) peut alors étre déterminée pour 1’ensemble du globe & partir des pourcentages de
roches carbonatées afleurant & la surface des continents (MEYBECK, 1987) ou bien en évaluant la provenance
(roches carbonatées ou roches silicatées) des flux de cations qui équilibrent les ions bicarbonates dans les
eaux de drainage (HOLLAND, 1978 ; BERNER et al., 1983). Différentes estimations sont présentées dans
le tableau 4 pour chacun des flux de carbone exporté par les fleuves. Le flux total de carbone apporté
aux océans est d’environ 0,9 GtC/an dont 0,4 sous forme inorganique dissoute, 0,2 sous forme organique
dissoute et 0,3 sous forme inorganique et organique particulaire. Enfin, le flux de carbone exporté par les

fleuves correspond & un transfert d’environ 0,55 GtC/an de la biosphére vers les océans et de 0,37 GtC/an
de la lithosphére vers les océans.

Tableau 4 — Principales estimations des fluz de carbone ezportés par les fleuves mondiauz vers les océans

(GiC/an).

pertes pertes apport
COD COPss COPjjthe COT ClDatm CIDeay CID  CIP  biosphére- lithosphére total aux

atmosphére océans

Kempe (1979) 0,123 0,066 - 0,189 - — 0,445 0,197 0,534 0,297 0,831
Holland (1978) - - - - 0,438 0,168 0,606 - - - -
Berner ei al. (1983) - - - - 0,279 0,141 0,420 - - - -

Meybeck (1993) 0,198 0,094 0,078 0,370 0,255 0,126 0,381 0,170 0,547 0,374 0,921
Probst (1992) - - - - 0,304 0,092 0,392 - - - -
Degens et al. (18991) - - - 0,334 - - 0,407 - - - -
Ludwig (en prép.) 0,235 0,174 - 0,409 - - - - - - -

COD carbone organique dissous, COP carbone organique particulaire, COT carbone organique total (COD+COP),
CIDatm carbone inorganique dissous provenant du réservoir sol-atmosphere, CID,,., carbone inorganique dissous
provenant des minéraux carbonatés, CID carbone inorganique dissous total, CIP carbone inorganique particulaire.

Il est difficile de différencier dans les fleuves la part de COD et de COP provenant de la lithosphére,
et peu d’estimations existent & ce jour. En effet, mis a part les combustibles fossiles dont les affleurements
restent extrémement limités, la matiére organique ne constitue pas une roche a part entiére. Ainsi, le carbone
organique constitue en moyenne 0,6 % de la masse totale des roches sédimentaires et 0,08 % de la masse totale
des roches de la croiite terrestre (tabl. 4). Récemment MEYBECK (1993) évalue le flux global de carbone
organique particulaire (COP) provenant de I’érosion mécanique des roches & 0,078 GtC/an, soit 45 % du COP
total. Cette premiére estimation est basée sur des données encore peu nombreuses et doit étre considérée
avec prudence. Elle montre cependant que ’apport de 1’érosion des roches sédimentaires au flux de COP

n’est peut-étre pas négligeable et que les futurs bilans d’exportation de carbone organique par les fleuves
devront tenter de ’estimer précisément.

La distribution spatiale des différents flux de carbone exporté par les fleuves est mal connue. MEYBECK
(1979) tente de faire la cartographie mondiale des transports fluviaux de chaque élément majeur en solution,
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par régions morphoclimatiques. PROBST (1992) et PROBST el al. (1992a) calculent le flux spécifique de
bicarbonates exportés en solution par les fleuves par tranche de latitudes (fig. 4), en déterminant une
relation entre les flux de bicarbonates transportés en solution par les grands fleuves mondiaux (FHCO; en

t/km?.an) et des paramétres environnementaux tels que, par ordre d’importance, I'intensité du drainage (D

en mm/an), l'intensité culturale (Ic en %) et la pente des terrains (S1 en %). Cette relation est définie par
I’équation suivante :

In(Fycoz) = 0,714 x In(D) 4 0,022 x Ic + 0,047 x SI — 1,933 (4)

L’équation (4) montre la forte influence du drainage sur Fyco-- L'influence de I'intensité culturale et de la
B 3

pente semble peu crédible et leur présence dans I’équation (4) est probablement causée par la corrélation de

ces deux facteurs avec la proportion des roches carbonatées (PROBST et al., 1992 a). Les résultats obtenus a

partir de ce modéle montrent que les flux de bicarbonates sont les plus forts au niveau des zones équatoriales
et tempérées, 1a ot le drainage est le plus intense (fig. 4).

En ce qui concerne les variations spatiales des flux de carbone organique exporté vers les océans, on peut
se reporter aux travaux de ESSER et KOHLMAIER (1991). Ceux-ci calculent les relations entre les flux de
carbone organique dissous (COD) et particulaire (COP) exportés par les fleuves et I'intensité du drainage.
Ces relations sont ensuite utilisées pour construire les cartes mondiales des exportations de COD et de COP,
qui montrent également que ces flux sont trés importants dans les zones tropicales et équatoriales.

5. Les flux d’entrée et de sortie de la lithosphére

La lithosphére est un gigantesque réservoir de carbone dont le principal flux d’entrée est la sédimentation
de matiére organique et de minéraux carbonatés. En ce qui concerne les flux de sortie, deux flux majeurs sont

recensés : I’érosion chimique et mécanique des roches, que nous avons décrite dans le paragraphe précédent,
et le rejet de CO, dans 1’atmosphére ou dans les océans par le volcanisme.

a) Les apports de carbone par sédimentation

La méthode la plus couramment utilisée pour estimer les taux de sédimentation dans les océans consiste
déterminer la quantité de carbone, sous forme organique et inorganique, déposée par unité de surface et pour
une période donnée, sur le fond des océans, d’aprés des données de forages et de sondages sismiques dans
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les sédiments de la croiite océanique. HOWELL et MURRAY (1986) estiment de cette fagon le flux de carbone
inorganique sédimenté & environ 0,29 km3/an de CaCO3 en moyenne pour les 55 derniers millions d’années,
soit 0,1 GtC/an (avec une densité de 2,72 g/cm® pour CaCOs ; HaY, 1985). KEMPE (1979) obtient par
la méme méthode un résultat trés similaire (0,09 GtC/an) ; par contre HAY (1985) calcule un taux moyen
global d’accumulation de CO sous forme de sédiments océaniques équivalent & 0,52 GtC/an pour le Pliocéne
(-2 & -7 millions d’années). Par ailleurs, KEMPE (1979) ainsi que BERNER et al. (1983) montrent que, si
la lithospheére est & 1'équilibre, la totalité des apports fluviaux de calcium aux océans est compensée par la
précipitation et la sédimentation d’une quantité équivalente de CaCOj ; ils estiment alors le flux de carbone
inorganique sédimenté correspondant de 0,17 GtC/an (KEMPE, 1979) 4 0,21 GtC/an (BERNER et al., 1983).

En ce qui concerne la sédimentation de la matiére organique, les estimations sont moins nombreuses. Il
semble cependant que ce flux soit relativement faible. GARRELS et PERRY (1974) évaluent la sédimentation
‘de carbone organique & 0,03 GtC/an, en considérant un taux de sédimentation de 6,1 Gt/an de matiére
contenant en moyenne 0,5 % de carbone organique. BERNER (1982) établit une nouvelle estimation 3 partir
de la composition en carbone organique des sédiments déposés dans les deltas des grands fleuves mondiaux,
et propose un taux de sédimentation de 0,126 GtC/an. KEMPE (1979) souligne I'importance de Vactivité
biologique dans la sédimentation de carbone organique dans les océans et montre que celle-ci pourrait aller
jusqu’a environ 0,4 GtC/an. Dans le bilan du tableau 1 nous retiendrons la valeur moyenne de 0,08 GtC/an.

b) Le volcanisme

Le volcanisme et les processus qui y sont associés (métamorphisme, subduction) constituent une perte de
carbone pour la lithosphére et une source pour I’atmosphére (volcanisme aérien) et pour P’'océan (volcanisme
sous-marin). Ces flux sont trés mal connus car difficiles & mesurer 4 grande échelle. Le probléme majeur
est d’évaluer I'importance du volcanisme sous-marin et des échanges de carbone entre I'océan et la croiite
océanique par hydrothermalisme. En effet, si I'intense activité volcanique sous-marine rejette probablement
une importante quantité de CO, (LEAVITT, 1982 ; SIGURDSON, 1990 ; WILLIAMS et al., 1992), les circulations
hydrothermales, directement induites par P’activité volcanique des rides médio-océaniques, pompent du CO,
dans I'océan par précipitation de CaCO3z dans les roches basaltiques de la croiite océanique (BERNER et
al,, 1983 ; STAUDIGEL et al, 1989). Récemment, STAUDIGEL et al. (1989) ont montré, d’aprés une étude
géochimique des basaltes de deux forages de la croiite océanique, que la quantité de CO; pompée par
altération hydrothermale des basaltes est supérieure & celle dégazée lors de la mise en place des basaltes.
Le flux net de CO; de l'océan vers les basaltes serait alors compris entre 0,027 GtC/an et 0,035 GtC/an
(STAUDIGEL et al., 1989). BERNER (1991) remarque cependant que I’étude de STAUDIGEL et al. (1989) est
encore trop localisée pour étre étendue & 1’échelle globale. Le CO, dégazé lors de la mise en place du plancher
océanique provient du manteau supérieur. Ce dernier étant & 1’équilibre (Javoy et al., 1982), une quantité
équivalente de CO; y retourne par subduction de la croite océanique ol le CO, est présent sous forme de
CaCOj; dans les sédiments et les basaltes altérés. On considérera qu’a long terme seul le volcanisme aérien
rejette du CO dans I'atmosphére. Ce flux est estimé par WILLIAMS et al. (1992) & 0,065 GtC/an, ce qui
est tout a fait similaire & l’estimation (0,07 GtC/an) de BERNER et al. (1983).

c) Bilan des entrées/sorties de la croiite terrestre

La sédimentation de carbone inorganique est comprise entre 0,2 et 0,5 GtC/an, ce qui, dans I’hypothése
d’un réservoir & ’équilibre, est tout & fait cohérent avec les flux de sortie (érosion chimique et mécanique)
qui s’élevent & 0,32 GtC/an (tabl. 1). En ce qui concerne le réservoir de carbone organique, on peut estimer
également que celui-ci est & I’équilibre. Dés lors, le flux de sortie est équivalent au flux d’entrée (sédimentation
de carbone organique) estimé par BERNER (1991) 4 0,126 GtC/an (tabl. 1).
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6. Les temps de résidence

Pour chaque réservoir, nous avons estimé le temps de résidence du carbone en fonction des flux de sortie
(tabl. 1), en considérant que les réservoirs sont & I’équilibre (flux de sortie = flux d’entrée). Ces temps de
résidence témoignent de la duplicité du cycle biogéochimique global du carbone. Les réservoirs de surface,
tels que ’atmosphére, la biosphére et les océans, sont de petite taille et le carbone est alors rapidement
recyclé en quelques centaines d’années au maximum. Les réservoirs profonds, ou réservoirs géologiques, ont
une taille gigantesque et comportent des flux de sortie trés limités, ce qui a pour conséquence des temps
de résidence de ’ordre de 350 & 400 millions d’années. Clest pourquoi les transferts de carbone entre les
différents réservoirs doivent étre considérés a différentes échelles de temps, de 'ordre du million d’années
pour les flux concernant les réservoirs géologiques, quelques milliers voire quelques centaines d’années pour
les flux concernant les réservoirs de surface. On remarquera alors que 1’érosion continentale est & l'interface
de ces deux grands types de réservoirs, avec des flux d’importance moyenne. Ainsi, Pérosion continentale
recycle la totalité du stock de carbone dans les sols en moins de 2500 ans, ce qui en fait un parameétre
important pour le cycle du carbone a moyen terme.

7. Le probléme du “carbone manquant”

Le tableau 1 présente le bilan des entrées/sorties de chaque réservoir. Si les flux sont estimés avec
suflisamment de précision, on peut alors déterminer si la taille du réservoir augmente ou diminue.

Le bilan de Iatmosphére est trés nettement positif (tabl. 1). Considérant la biosphére I’équilibre,
les flux de CO; respirés par la végétation et le sol sont compensés par le flux absorbé par photosynthése
(HoUGHTON et al., 1985). Cependant, pour la période 1980-1989, la déforestation et la combustion de
énergie fossile rejettent respectivement 1,0 & 2,7 GtC/an (d’aprés HOUGHTON, 1991) et 5,4 4 6,6 GtC/an
(WATSON et al., 1990) dans Patmosphére. Cet important flux d’entrée n’est que partiellement absorbé par les
océans (1,7 4 2,8 GtC/an d’aprés SARMIENTO et SUNDQUIST, 1992). Le bilan des entrées/sorties du réservoir
atmosphére est donc de 44,7 & +5,3 GtC/an (tabl. 1) en faveur d’un accroissement de la concentration
en CO; dans I’'atmosphére. Or, d’aprés les mesures des teneurs en CO; de I’atmosphére, cet accroissement
n’est que de 3,4 GtC/an pour la décennie 1980-1989 (WaTsoN et al., 1990). Une quantité importante de
carbone (1,3 & 1,9 GtC/an) dénommée “missing carbon” semble donc avoir été retirée de Patmosphére par
un ou plusieurs processus non compris dans le bilan précédent : il manque un puits de CQOs. Les échanges
biosphére-atmosphére et océans—atmosphére sont tour & tour évoqués pour prendre en compte le carbone
manquant (SOLOMON et al., 1985 ; DETTWILLER et HALL, 1988 ; WATSON et al., 1990 ; TANS et al., 1990,
FALKOWSKI et WILsoN, 1992). Cependant, le bilan des entrées/sorties du réservoir biosphére (végétation +
sols) reste imprécis, et ce dernier semble le mieux placé aujourd’hui pour fixer le carbone manquant. En outre,
ce puits serait localisé dans ’hémisphére Nord de fagon & pouvoir expliquer le faible gradient de la pCO,
atmosphérique entre les deux hémisphéres (la concentration en CO, dans ’atmosphére de I'hémisphére Nord
est de 3 ppmv supérieure A celle de I’hémisphére Sud) alors que la majeure partie des rejets anthropiques
sont localisés dans I'hémisphére Nord (WATsON et al., 1990 ; TANs et al., 1990).

C- LES VARIATIONS TEMPORELLES DE LA CONCENTRATION DE CO; DANS L’ATMOSPHERE
ET LEURS CONSEQUENCES

Le CO; étant un gaz a effet de serre, les variations de sa concentration dans I’atmospheére ont des
conséquences climatiques. En retour, les variables climatiques sont parmi les plus influentes dans le cycle
global du carbone, conduisant & modifier les flux d’entrée/sortie du réservoir atmosphére par effets rétroactifs.
Clest la raison pour laquelle Pimpact de ’accroissement de la concentration de CO, dans ’atmosphére reste
encore mal connu. Les paragraphes qui suivent sont consacrés 3 la description des variations saisonnitres et

interannuelles de la concentration de CO, dans I’atmospheére, ainsi que des conséquences climatiques et des
effets rétroactifs qui y sont liés.
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1. Fluctuations saisonniéres

La figure 5 montre les fluctuations de la concentration de CO; dans ’'atmosphére pour différentes stations
de mesure 4 la surface du globe. On remarque des variations saisonniéres liées au cycle rapide de la végétation
qui, dans ’hémisphére Nord, pompe du CO3 du printemps 4 ’automne puis le rejette en hiver (FRASER et al.,
1983 ; GAMMON et al., 1985 ; LAMBERT, 1987 ; WATSON et al., 1990). On observe la situation inverse dans
I’hémisphére Sud puisque les saisons sont inversées. Cependant, ’amplitude entre le minimum de la fin de
l’été et le maximum hivernal est nettement moins forte dans I’hémisphére Sud. Ceci s’explique généralement
par le fait que, les surfaces continentales étant moins grandes dans I’hémisphére Sud, linfluence de la
végétation est en partie cachée par les échanges atmosphére-océans et par les phénoménes de transports
atmosphériques qui apportent du CO; depuis les latitudes plus septentrionales (PEARMAN et al., 1983 ;
FRASER et al, 1983). Enfin, on a pu observer depuis 10 & 15 ans une augmentation de P’amplitude du
cycle saisonnier dans ’hémisphére Nord (PEARMAN et al., 1983 ; WATSON et al., 1990), ce qui témoignerait
d’une recrudescence de la productivité primaire nette de la végétation ou de la respiration des sols en hiver
(GAMMON et al., 1985 ; WATSON et al., 1990).

2. Fluctuations interannuelles

La concentration de CO; dans I’atmosphére augmente exponentiellement depuis le milieu du siécle dernier
ou cette concentration était de 280 ppmv (fig. 6). Cet accroissement rapide et soudain ne semble pas induit
par une variation naturelle du cycle du carbone, mais serait plutét le résultat de I’activité humaine qui s’est
rapidement développée au cours des derniers 150 ans. En effet, les paléoconcentrations de CO; atmosphérique
enregistrées dans les archives glaciaires n’ont jamais dépassé les 300 ppmv au cours des 220 derniers milliers
d’années (BARNOLA et al., 1987 ; JOUZEL et al., 1993) et leur taux d’accroissement n’a jamais dépassé plus
de 10 ppmv pour 100 ans (WATSON et al., 1990). De plus, I’évolution des concentrations de CQ, suit assez
bien 'augmentation des rejets anthropiques de CO, dans I’atmosphére.

Malgré l'influence de ces rejets sur la concentration en CO,, des fluctuations naturelles interannuelles
sont observées. On a pu ainsi remarquer que le phénoméne ENSO (El Nino Southern Oscillation) avait
affecté le cycle du carbone au cours de la période 1982-1983. En effet, dans les premiers mois de 1983, les
concentrations de CO; dans I'atmosphére ont brusquement augmenté de 1 ppmv malgré une stabilisation
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Fig.5 — Fluctuations de la concentration moyenne mensuelle de COy dans atmosphére (période 1973-1983)
pour quatre observatoires différents : Point Barrow (BRW, Alaska, 71° N 157° W), Mauna Loa (MLO, Hawai,
20°N 156° W), iles Samoa (SMO, 14°S 171° W) et péle Sud (SPO, 90°S 25° W) (GAMMON et al., 1985).
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des rejets anthropiques (fig. 3). Il semble que le cycle de la végétation, perturbé par les violents change-

ments climatiques induits par le phénoméne ENSO, en soit le principal responsable (GAMMON et al., 1985 ;
LAMBERT, 1987 ; WATSON et al., 1990).

3. Conséquences

L’intérét porté aujourd’hui au cycle biogéochimique global du carbone est en grande partie suscité par les
conséquences climatiques liées 4 ’augmentation de la concentration de CO; dans I’atmosphére. Le dioxyde
de carbone fait partie des gaz a effet de serre et I’accroissement de sa concentration dans I’atmosphére doit
théoriquement entrainer une augmentation de la température, avec de nombreuses conséquences sur le cycle
de I’ean, la végétation ou le niveau des océans. En outre, les phénomenes climatiques ou autres, induits par
l'augmentation de la pression de CO, atmosphérique, ont des effets rétroactifs sur le cycle du carbone.

a) Changements climatiques

Une hausse de la température moyenne du globe est observée depuis le début du siécle (FOLLAND et
al., 1990 ; Kuo et el, 1990) ; mais il est encore impossible de déterminer si cette hausse est effectivement
induite par V’effet de serre ou bien si elle fait partie des fluctuations naturelles de la température que 'on a
déja pu enregistrer précisément au cours des derniers milliers d’années (FOLLAND et al., 1990).

La température est étroitement liée au cycle de l’eau. Dans le récent rapport de 'TPCC, MITCHELL et
al. (1990) montrent que tous les modéles climatiques globaux prédisent que le doublement de la concentra-
tion en CO; dans I’atmosphére serait accompagné d’un réchauffement global de la planéte ainsi que d’une
augmentation des précipitations. Cette humidité atmosphérique croissante serait essentiellement limitée aux
zones tempérées et aux tropiques, et serait caractérisée par une augmentation de 10 & 20 % des précipita-
tions moyennes entre 35 et 55°N (MITCHELL et al., 1990 ; CUBASCH et CEss, 1990). En ce qui concerne
le drainage, c’est-a-dire la différence entre précipitation et évapotranspiration, les résultats des modéles cli-
matiques globaux sont encore controversés car I’évapotranspiration est difficile 4 calculer avec une précision
suffisante (RIND et al., 1992). Cependant, le drainage devrait augmenter pour les latitudes supérieures &
50°N (MANABE et WETHERALD, 1980 ; FOLLAND et al., 1990). En outre, ces modéles ne prennent pas
en compte l'effet direct du CO; sur la végétation souligné par Inso et BRAZEL (1984) puis WIGLEY et
JoNEs (1985). L’augmentation de CO, dans Patmosphére agit en effet sur les stomates qui se ferment et
diminuent ainsi ’évapotranspiration (WIGLEY et J ONES, 1985). IDSO et BRAZEL (1984) montrent que, pour
un doublement de la pression de CO, atmosphérique et sur cing bassins versants du SW des Etats-Unis, le
drainage augmente de 40 4 60 % si on prend en compte effet direct du COs, alors que sans effet direct il
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aurait dii diminuer de 10 & 30 %, soit une différence totale de 50 4 90 %. WIGLEY et JONES (1985) proposent
des résultats similaires, mais soulignent que d’autres conséquences des changements climatiques, comme
Vaccroissement de la température foliaire, les variations de la surface foliaire ou de la couverture végétale, ne
sont pas prises en compte dans ces estimations. Le lien positif entre température et drainage, prédit par les
modeles climatiques et par la prise en compte de I'effet direct du CO3 sur I’évapotranspiration, est confirmé
par les observations de PROBST et TARDY (1989) sur les fluctuations du débit des fleuves. En effet, ces
auteurs observent une tendance & ’accroissement du débit annuel global au cours des 80 derniéres années,
en relation avec 'augmentation de la température annuelle globale.

b) Les effets rétroactifs

Nous proposons de faire un bref inventaire des principaux effets rétroactifs sur le cycle du carbone,
générés directement ou indirectement par ’accroissement de la concentration de CO, dans P’atmosphére.

Effets rétroactifs dans locéan
Ces effets sont multiples et peuvent étre positifs, entrainant une hausse de la pCO, atmosphérique, ou
négatifs. D’aprés WATSON et al. (1990), on peut citer les deux plus importants :
- L’augmentation de la température de ’eau de mer perturbe les équilibres biogéochimiques et conduit 3
réduire I’absorption de CO4 par Pocéan.
~ Les changements de la dynamique des océans (circulation océanique, upwelling), ainsi que les changements
de la vitesse et de la direction des vents, ont un impact encore difficile & estimer sur le cycle océanique
du carbone ainsi que sur les échanges océans~atmosphére (KELLOGG, 1983).
Effets rétroactifs dans la biosphére
En ce qui concerne la biosphére, on recense 13 aussi des effets rétroactifs négatifs aussi bien que positifs :
— Des concentrations élevées en CO; atmosphérique favorisent la croissance des plantes et donc la fixation
de carbone par la végétation (ROGERs ef al., 1983).
- La respiration des végétaux et des micro-organismes, la dégradation de la matiere organique des sols

augmentent avec la température. Ce processus est censé libérer annuellement plus d’une Gt de carbone
dans 'atmosphére (WATSON et al., 1990 ; JENKINSON et al., 1991).

— Les modifications dans la distribution géographique des types de végétation, s’ils sont rapides, peuvent
induire un rejet de CO; (KELLOGG, 1983).

— L’érosion mécanique des sols est favorisée par I’augmentation du drainage et par la déforestation, entrai-
nant alors un accroissement des transferts de carbone de la biosphére vers les océans.
Effets rétroactifs dans la lithosphére

Vu la modestie des flux de sortie de la lithospheére, les effets rétroactifs sont supposés avoir une action limitée
a court et & moyen termes. On peut en retenir trois :
— L’érosion chimique des roches non carbonatées, consommatrice de CO, atmosphérique, est favorisée & la
fois par la hausse des températures et par ’augmentation du drainage.
~ L’érosion chimique des roches carbonatées est également favorisée par l’augmentation du drainage, mais
est une fonction négative de la température.

— La hausse du niveau des océans entrainée par la fonte des calottes polaires diminue la surface des
continents, limitant alors I’érosion chimique consommatrice de CO,.

II - LE CYCLE DU CARBONE AU COURS DES TEMPS GEOLOGIQUES

Nous venons de décrire le cycle biogéochimique du carbone tel qu’il est observé actuellement, avec des
perturbations anthropogénigues dont I'influence sur la teneur en CO; de I’atmosphére dépasse celle des
processus naturels. Dans I’optique de mieux comprendre les modifications actuelles du cycle du carbone, il
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est important d’observer les fluctuations de ce cycle au cours des temps géologiques. Nous verrons alors que
les processus géologiques y jouent un réle primordial, contrastant avec la lenteur de leurs flux. -

A - VARIATIONS DE LA CONCENTRATION DE CO, DANS L’ATMOSPHERE AU COURS DES 500
DERNIERS MILLIONS D’ANNEES

1. Le cycle géochimique des carbonates—silicates : un effet rétroactif négatif

Des nombreux travaux sur le paléocycle du carbone il ressort que le cycle géochimique des carbonates—
silicates est le phénoméne majeur contrélant la concentration de CO, dans I’atmosphére au cours des temps
géologiques (CHAMBERLAIN, 1899 ; GARRELS et MACKENZIE, 1971 ; HOLLAND, 1978 ; WALKER et al,
1981 ; BERNER et al., 1983 ; BERNER et BARRON, 1984 ; TARDY, 1986 ; VoLk, 1987 ; KOSTER VAN
GRroos, 1988 ; MARSHALL et al., 1988 ; RAYMO et al., 1988 ; BERNER, 1991, 1992 ; CALDEIRA et RAMPINO,
1991 ; Raymo, 1991 ; CALDEIRA, 1992 ; FRANGOIS et WALKER, 1992 ; FRANGOIS et al., 1993 ; RaYMoO
et RUDDIMAN, 1992). Le cycle géochimique des carbonates—silicates peut €tre résumé de la fagon suivante :
Ialtération chimique des roches silicatées sur les continents, par 'action combinée de 1’eau et du CQO; en
provenance de ’atmosphére, libére en solution des cations Cat+ et Mg++ ainsi que des anions bicarbonates.
Ce processus peut étre illustré par la réaction suivante :

hydrolyse de Ualbite : 2NaAlSizOg + 2C05 + 11H,0 — Al>Si305(0H)4 + 2HCOZ + 2Na't + 4H,Si0,4 (5)

Exportés vers les océans, les ions calcium ou magnésium réagissent avec les ions bicarbonates pour précipiter
sous forme de minéraux carbonatés, selon par exemple la réaction suivante :

précipitation de la caleite :  Ca*t + 2HCO3; — CaCOs + CO, + H,0 (6)

Ainsi, le carbone passe de I’atmosphére vers la lithosphére par ’action successive de I’altération chimique
des silicates sur les continents et de la précipitation des carbonates dans les océans. Cest le moyen par lequel
le CO; dégazé dans 1’atmosphére par le volcanisme et le métamorphisme retourne dans la lithosphére. Cest
aussi le processus rétroactif négatif par lequel ’effet de serre et la température sont contrélés depuis le début
de I’histoire de I’atmosphére terrestre (GARRELS et MACKENZIE, 1971 ; HOLLAND, 1978 ; WALKER et al.,
1981). Comme nous ’avons déja vu, le drainage est positivement corrélé a la température de Pair, elle-méme
lide & la concentration de CO; dans 1’atmosphére. Or l'augmentation de la température et du drainage
favorisent I’altération chimique des silicates, qui pompe du CO; dans l'atmosphére et induit alors une
diminution de P’effet de serre. Cet effet rétroactif négatif a été en tout premier lieu invoqué par CHAMBERLAIN
(1899) pour expliquer les glaciations qui correspondraient aux périodes de forte érosion chimique des silicates,
donc aux périodes de décroissance de la concentration de CO; dans ’atmosphére. L’effet rétroactif du
cycle géochimique des carbonates—silicates est influencé, directement ou indirectement, par de nombreux
paramétres. Parmi ceux-ci, on recense de nombreux facteurs contrélés par ’activité tectonique globale tels
que le volcanisme, le métamorphisme, la dérive des continents, les orogenéses, les variations du niveau des
océans (HOLLAND, 1978 ; WALKER et al., 1981 ; BERNER et al., 1983 ; TARDY, 1986). Ainsi, TARDY et
al. (1989) montrent que les fluctuations hydroclimatiques sont en grande partie fonction de la position des
continents & la surface du globe. Il semble également que les orogenéses, favorisant I’altération des silicates,

pourraient étre un facteur plus important que les fluctuations hydroclimatiques (CHAMBERLAIN, 1899 ;
RAYMO et al., 1988 ; RaYMo, 1991 ; FRANGOIS et al., 1993).

2. Le modéle BLAG (BERNER, LAsAGA et GARRELS, 1983)

BERNER et al. (1983) proposent un modéle & cing boites permettant de reconstituer les variations de la
concentration de CO; dans I’atmosphére au cours des 100 derniers millions d’années. Ce modtle, schématisé
par la figure 7, est basé sur le cycle géochimique des carbonates-silicates. Ce modéle prend en compte
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Fig.7 - Représentation schématique du modéle BLAG (d’aprés BERNER et al., 1983). A- altération chimigue,
V- volcanisme et métamorphisme, P- précipitation.

Ialtération chimique des continents (silicates, calcite et dolomite), la précipitation des carbonates dans les
océans, le volcanisme et le métamorphisme et les échanges eau de mer/basaltes par activité hydrothermale.
En outre, comme le montre la figure 7, BERNER et al. (1983) considérent que la dolomite n’est plus formée
depuis 100 millions d’années, et que les cations Mg+t en solution dans 1’océan sont échangés contre des
cations Cat* dans les basaltes par ’hydrothermalisme.

Dans le modele BLAG, au cours des 100 derniers millions d’années, les flux d’altération chimique sont
une fonction linéaire de la masse de chaque réservoir lithosphérique (en considérant que la proportion de
roche soumise & 1’altération est proportionnelle 4 la masse du réservoir correspondant), de la surface des
continents et du facteur f(COz) qui intégre l'influence de la température et du drainage. f(CO32) est une
fonction logarithmique du rapport entre la concentration de CO5 dans Patmosphére (4 laquelle sont liés
la température et le drainage) au temps t, et la concentration actuelle (préindustrielle). La figure 8, qui

représente I’évolution de f(CO;) en fonction de la teneur en CO, atmosphérique, montre que I’évolution de
’effet rétroactif négatif n’est pas linéaire.

En ce qui concerne les interactions eau de mer/basalte et le volcanisme-métamorphisme, les flux cor-
respondants (dégazage de CO; vers le systéme océans—atmosphére, libération de Cat+ et stockage de Mgt+)
sont une fonction linéaire de 1’expansion océanique. Le modéle de BERNER et al. (1983) calcule finalement
I’évolution de la concentration de CO; dans I’atmosphére et de la température correspondante. On observe
une relativement bonne correspondance entre la température calculée par le modéle BLAG et la température
déterminée a partir des données paléobotaniques, isotopiques ou méme celle que nous avons calculée 3 partir
des variations du niveau des océans (AMIOTTE SUCHET, 1989 ; PROBST, 1992) (fig. 9).

La complexité du cycle du carbone ainsi que le manque d’informations sur ’évolution des facteurs contré-
lant les flux au cours des temps géologiques ont conduit les auteurs & certaines imprécisions et simplifications.
Des modeles plus récents apportent des précisions supplémentaires sur les relations température - drainage
- altération chimique et sur le taux d’expansion océanique et le dégazage de CO, (BERNER et LASAGA,
1984 ; VoLk, 1987 ; BERNER, 1991 ; CALDEIRA et RAMPINO, 1991 ; FRANGOIS et WALKER ; 1992), sur
les conditions de précipitation des carbonates dans les océans (VOLK, 1989 ; CALDEIRA, 1991 ; CALDEIRA
et RAMPINO, 1991), ou encore sur la distribution latitudinale des continents (BERNER, 1991 ; WORSLEY et
KIDDER, 1991). Cependant, comme le remarquent STAUDIGEL et al. (1989, 1990) pour le modéle BLAG,
aucun des modéles ne tient compte de la précipitation de CaCOjg, directement induite par les circulations
hydrothermales (donc par I'expansion océanique) et qui serait en mesure de compenser & elle seule le CO,
dégazé au niveau des rides médio-océaniques.
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Fig.8 — Evolution du facteur f(CO3) contrélant Valtération chimique des continents, en focntion de la con-
centration de CO; dans Uatmosphére. Les pointillés représentent les valeurs actuelles.

Fig.9 ~ Evolution de la température moyenne globale de Pair au cours des 100 derniers millions d’années
(1) simulée par le modéle BLAG (BERNER et al. 1983) et comparaison avec des données de paléotempé-
ratures ; (2) estimation moyenne basée sur des données paléobotaniques de plantes terrestres au Japon, en
Europe de I’Ouest et en Amérique du Nord, compilée par SAVIN (1977) ; (8) estimation moyenne basée
sur des mesures de 61230 de tests de Joraminiféres dans des sédiments crétacés du Pacifiqgue nord (35°N)
compilées par SAVIN (1977) ; (4) température moyenne globale de lair basée sur les variations du niveau
moyen des océans (AMIOTTE SUCHET, 1989 ; PROBST, 1992).

3. Le modele de BERNER (1991)

L’une des simplifications majeures des différents modéles que nous venons de décrire est de négliger ’in-
fluence de la biosphére dans le paléocycle du carbone alors qu’elle joue un rdle de premier plan dans le cycle
actuel. Récemment, BERNER (1991) a proposé un modéle similaire au modele BLAG mais en y ajoutant,
outre des facteurs géologiques supplémentaires (importance de la distribution spatiale des continents, de
I'é1évation moyenne des continents, de I'expansion océanique et des conditions de précipitation des carbo-
nates), l'influence de la végétation sur les taux d’érosion chimique. On peut.ainsi recenser deux apports
majeurs dans ce modéle : (1) I’altération chimique est contralée par un facteur supplémentaire (fe(t)) qui
est fonction du taux d’altération chimique estimé pour une couverture végétale dite “fortement altérante”
composée d’angiospermes, du taux d’altération chimique pour une couverture végétale dite “faiblement alté-
rante” composée de gymnospermes, et de la surface relative occupée par chacun des deux types de couverture
végétale au cours des temps géologiques ; (2) le facteur f(CO,), exprimant D’effet de rétrocontréle négatif de
Paltération chimique sur le CO, atmosphérique (modéle BLAG, voir au paragraphe précédent), est enrichi
d’un nouveau paramétre traduisant 'augmentation de la productivité primaire nette (donc de la pCO, dans
les sols) qui favorise 1’altération chimique lorsque la concentration de CO; dans I’atmosphére augmente. Le
modéle de BERNER (1991) permet alors de calculer Pévolution de la concentration de CO, dans I’atmosphére
par rapport a la concentration actuelle au cours des temps phanérozoiques (fig. 10). On peut remarquer sur
la figure 10 que les valeurs minimales de la concentration relative de CO, dans I’atmosphére correspondent
aux principaux modes climatiques du Phanérozoique définis par FRAKES et al. (1992) sur la base des in-
dices de présence de calottes de glace, de données sédimentologiques, géochimiques et paléontologiques. En
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Fig.10 — Variations relatives de la concentration en
CO; dans l'atmosphére au cours des temps phanéro-
zoiques d’aprés les modéles de BUDYKO et al. (1987)
et BERNER (1991). RCO; est le rapport entre la con-
centration au temps t et la concentration actuelle de
CO, dans I’atmosphére. Ces variations peuvent étre
comparées avec les grandes périodes de climats froids
(barres horizontales hachurées) et de climats chauds
(barres horizontales noires) définies par FRAKES el
al. (1992) sur la base des indices de présence de 0 2 e T
caloties de glace, de données sédimentologiques, géo-
chimiques et paléontologiques.
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outre, la période chaude du Crétacé moyen (—100 millions d’années) est bien marquée sur la figure 11 par
une forte concentration de CO, dans I’atmosphére. BERNER (1991) remarque cependant que la glaciation
siluro-ordovicienne (—450 & —420 millions d’années) n’est pas mise en évidence par le modéle.

4. Le modéle de Bupyko et al (1987)

BUDYKO et al (1987) présentent un modéle trés simple, différent des modéles de type BLAG et qui
permet de reconstituer les fluctuations du CO; atmosphérique au cours des temps phanérozoiques. Les
auteurs considérent que le réservoir atmosphére comporte un flux entrant constitué par le volcanisme et un
flux sortant constitué par la sédimentation des carbonates. La quantité de CO, atmosphérique est considérée
comme suffisamment petite pour que toute variation du flux entrant soit simultanément contrebalancée
par le flux sortant & I’échelle des temps géologiques. Ainsi, une recrudescence de activité volcanique doit
correspondre & un accroissement de la sédimentation carbonatée. Cette hypotheése est confortée par la relation
positive observée entre la masse des sédiments carbonatés et celle des roches volcaniques au cours des temps
géologiques (RoNov, 1980 ; BuDYKO et al., 1987). Pour reconstituer les fluctuations de la concentration de
CO; dans I’'atmosphére au cours du temps, BunYKo et al, (1987) considérent que la consommation de CO,
atmosphérique est proportionnelle a la concentration de CO5 dans I’atmosphére :

B=gxM (7)

Dans I’équation (7), B est le taux de sédimentation des roches carbonatées, M la quantité de carbone
dans 'atmosphére, et 8 le rapport entre le taux de sédimentation actuel des roches carbonatées et la
quantité actuelle de CO; atmosphérique. Cette relation correspond a leffet rétroactif négatif déja déerit
dans les autres modéles mais exprimé ici de manitre trés simple. Les variations du taux de sédimentation
des roches carbonatées au cours des temps phanérozoiques sont déterminées d’aprés les travaux de RoNov
et son équipe (RONOV et YAROSHEVSKIY, 1976 ; RoNov et al, 1980) sur les masses de sédiments déposées
au cours de chaque période géologique. Utilisant ce taux de sédimentation et I’équation (7), BUDYKO et
al. (1987) reconstituent les fluctuations de la concentration de CO; dans I’atmosphére depuis 570 millions
d’années (fig. 10). Ce modéle comprend une lacune importante : dans le calcul du taux de sédimentation des
roches carbonatées, BUDYKO et al. (1987) ne tiennent compte ni des sédiments actuellement sous le niveau
des océans, ni des sédiments anciens enlevés par érosion (HaYs, 1985). En outre, les résultats de Bunyko
et al. (1987) sont sensiblement différents de ceux de BERNER (1991) (fig. 10), et ne sont pas en accord avec
la succession des périodes froides et chaudes définie par FRAKES et al. (1992).
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B - VARIATIONS DE LA CONCENTRATION DE CO, DANS L’ATMOSPHERE AU COURS DES 150
DERNIERS MILLIERS D’ANNEES

1. Les archives glaciaires

L’analyse des bulles d’air contenues dans les carottes de glace issues de forages des calottes glaciaires
permet de reconstituer 1’histoire de notre atmosphtre depuis 50000 ans (NEFTEL et al., 1988) et 220000
ans (RAYNAUD et BARNOLA, 1985 ; BARNOLA et al., 1987 ; JOUZEL et al, 1993). La figure 11 représente
les variations de la concentration de CQO, dans I’atmosphére et de la température de I’air depuis 160000
ans, couvrant ainsi un cycle glaciaire-interglaciaire complet. Ces variations sont détermindes & partir des
carottes de glace du forage de Vostok en Antarctique (BARNOLA et al., 1987).

On observe une trés bonne corrélation entre la concentration en CO; et la température de 1’air au-
dessus de I’Antarctique, confirmant 'impact climatique de D’effet de serre. Le probléme est alors de savoir
lequel de ces deux parametres contréle I'autre : est-ce la température qui provoque les variations de CO,
atmosphérique ou bien est-ce Pinverse ? Il semble en fait que les changements de géométrie dans le systéme
orbital terrestre amorcent les changements climatiques, qui modifieraient alors le cycle du carbone, lequel
en retour amplifierait de fagon importante les fluctuations climatiques (PIs1as et ScHACKELTON, 1984 ;
GENTHON et al., 1987 ; JOUZEL et al., 1987 ; LORIUS et al., 1990). La concentration de CO, varie entre
280 et 300 ppmv lors des périodes interglaciaires, puis retombe progressivement d’environ 100 PpImv au
cours de la période glaciaire, accompagnant une chute de température de ’air de 12°C environ sur le
continent Antarctique, pour remonter brusquement & la concentration de 280 ppmv correspondant i la
période interglaciaire suivante. Ces variations de taille du réservoir atmosphére sont causées par des échanges
rapides de carbone avec les autres réservoirs de surface que sont l'océan et la biosphere.
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Fig.11 - Variations des concentrations de CO,
dans l'atmosphére (CO,) et de la température
de U'air (AT) au cours des 160 derniers mil-
liers d’années, enregistrées dans les carottes
de glace du forage de Vostok (Antarctique) ;
les variations de température sont estimées
a partir des isotopes de deutérium (d’aprés
BARNOLA et al.,, 1987 repris par WATSON et
al., 1990).
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2. Role des océans et de la biosphére

La biosphére semble jouer un réle mineur dans le stockage et le déstockage de CO, atmosphérique
pendant les périodes glaciaires et interglaciaires. Ainsi, PRENTICE et FuNG (1990), couplant la distribution
des différents types de végétation au climat, estiment que la masse de carbone stockée dans la végétation lors
du dernier maximum glaciaire (18 000 ans B.P.) est sensiblement identique & celle de la période interglaciaire
actuelle. En revanche, ADAMS et al. (1990), en reconstituant la distribution globale des types de végétation
pour le dernier maximum glaciaire (18000 ans B.P.) d’aprés des données palynologiques, pédologiques et
sédimentologiques, démontrent que la quantité de carbone contenue dans la biosphére il y a 18 000 ans était
d’environ 970 GtC, soit plus de deux fois moins que la taille actuelle du réservoir & 1’état naturel (2320 GtC).
En effet, il y a 18000 ans, la surface occupée par les déserts était plus grande de 83 % par rapport & celle
des déserts actuels (ADAMS et al., 1990). Il semble d’ailleurs que I’estimation de ApaMs et al. (1990) soit
plus précise que celle de PRENTICE et FUNG (1990) basée sur les résultats d’un modéle climatique et qui
sous-estime nettement les surfaces désertiques du dernier maximum glaciaire (SCHLESINGER, 1990).

Ainsi, au cours des périodes glaciaires, on assiste au déstockage simultané du carbone dans ’atmosphére
(environ 170 GtC correspondant & 80 ppmv de CO;) et dans la biosphére (770 GtC dans les sols et 580 GtC
dans la végétation, soit 1350 GtC au total selon ADAMS et al., 1990). C’est alors & 'océan que revient le
réle primordial d’absorber et de stocker ce carbone, via les échanges gazeux atmosphére-océans (ADaMs
et al.,, 1990 ; FAURE, 1990 ; SCHLESINGER, 1990). Lors du retour a une période interglaciaire, les océans

rejettent ce CO2 dans 'atmosphére, dont une grande partie est absorbée par la végétation en expansion sur
les anciennes surfaces glaciaires.

3. Role potentiel de I’érosion continentale

Le seul mécanisme invoqué pour transférer le carbone du systéme atmosphére-biosphére vers les océans
est I’échange de CO; atmosphére-océans (ADAMS et al., 1990 ; FAURE, 1990 ; SCHLESINGER, 1990). L’érosion
des continents constitue, elle aussi, un processus de transfert entre la biosphére et I’océan. La figure 11 montre
que la décroissance du CO; atmosphérique, du stade interglaciaire 4 120000 ans B.P. au stade du maximum
glaciaire a 18000 ans B.P., se fait progressivement sur une durée d’environ 100000 ans. La décroissance de
la température (fig. 11) et la croissance du volume des glaces (BARNOLA et al. , 1987 ; LORIUS et al., 1990)
suivent la méme évolution, induisant des changements de végétation progressifs. Le transfert de carbone
hors du réservoir biosphére se fait donc lentement au rythme moyen de 0,0013 GtC/an (soit 1350 GtC
transférés en 100000 ans). Ce flux correspond & 5% du flux de carbone organique dissous et particulaire
(COD + COP, tabl. 1) et & 2% du flux total de carbone (COD + COP 4 CID, tabl. 1) provenant du
systéme biosphére-atmosphére et transporté aujourd’hui par les fleuves. Il n’est pas question de remettre
en cause ’action des échanges atmosphére-océans dans la décroissance du CO; atmosphérique au cours des
périodes glaciaires, mais il est intéressant de voir que 1’érosion continentale, perturbée par les changements
du climat et de la végétation, peut prendre en compte une partie de ce flux. Ainsi, la conversion des zones de
foréts tempérées et de taiga en steppes semi-désertiques et en déserts polaires au cours de la derniére période
glaciaire (ADAMS et al., 1990) a probablement été accompagnée par Dintensification de 1’érosion mécanique
des sols mis & nu et par le transport d’une grande quantité de matiére organique vers les océans, dont le
niveau était plus bas. En outre, MUNHOVEN et FRANGOIS (1994) ont étudié le rdle potentiel de 1’altération
chimique des silicates et de la sédimentation océanique sur les variations de la teneur en CO; de I’atmosphére
durant les périodes glaciaires et interglaciaires, & ’aide d’une modélisation du sytéme océan-atmosphére.
Leurs résultats suggerent que le flux de CO; issus de l’altération chimique des roches silicatées est plus
important pendant les périodes glaciaires que pendant les périodes interglaciaires.

Ainsi, I’érosion des continents, qui joue un réle primordial dans le cycle du carbone au cours des temps
phanérozoiques, semble étre un facteur potentiel non négligeable dans les processus de transfert du carbone
entre le systéme atmosphére-biosphére et les océans durant les transitions interglaciaires/glaciaires. Un
modeéle d’érosion chimique global appliqué aux conditions environnementales des périodes glaciaires et in-

terglaciaires permettrait de préciser la place de 1’altération continentale dans le cycle du carbone de ces
périodes.
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III - L’ALTERATION CHIMIQUE DES CONTINENTS :
UN PUITS DE CO; ATMOSPHERIQUE

Nous avons vu dans les deux premiéres parties de ce chapitre les principales composantes du cycle du
carbone et les fluctuations de ce dernier au cours des temps géologiques. Le but de cette troisicme partie
est de définir précisément le parcours du carbone entre le systéme atmosphére-biosphére et les océans, par
I'intermédiaire de 1’altération chimique des roches et du transport par les fleuves. Nous verrons alors que
des facteurs variés interviennent au cours des différentes étapes de ce parcours.

A - DU CO; ATMOSPHERIQUE AUX BICARBONATES DANS LES EAUX FLUVIALES

Le carbone n’est pas transféré directement de Vatmosphére vers les eaux continentales de surface a la
fagon des échanges entre I’atmosphére et les océans, mais suit un parcourt complexe, illustré par la figure 12.
Le CO; atmosphérique fixé sous forme de carbone organique par la photosynthése est ensuite oxydé au niveau
des sols et se dissout dans les eaux de percolation. L’acide carbonique ainsi formé joue un rdle primordial

dans l'altération des roches, avant d’étre évacué sous forme d’ions bicarbonates par les eaux de drainage
vers les océans.

1. Le carbone inorganique dans les eaux de surface

Le carbone inorganique dissous dans les eaux de surface se présente sous la forme d’ions carbonates
(CO37), d’ions bicarbonates (HCO3) et d’acide carbonique (H2CO3). Pour une eau pure en équilibre
avec la pression partielle de CO; dans Patmosphtre (1035 atm.), ’acide carbonique (H2CO3) est 'espece

f

" ~.,_.__ ....... cH2° + q ----- A__.-._..
COy s
source
+ N

NaAly Q

<—_|—- AIZSiz

/\:«—\

1.

Fig.12 — Transfert du carbone entre Uatmosphére et les océans par lérosion chimique des continents.
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Les équilibres considérés et les constantes correspondantes sont les suivants (d’aprés AL DROUBI et al.,
1978) :

H30+ + OH- =2H,0 [H30+][OH_] =10"14

COzgaz + H,0 = H,CO3 [HgCOa]/pCOz =10"1.46

H,COj3 + H,0 = HCOj + H3O+ [HCO;3 |.[H30*]/[H2CO3] = 10-6:35
HCOj; + H,0 = CO; ™ + H30% [CO3~].[H30*]/[HCO3] = 10~10:33
CaCO3 = Catt + CO;~ [Cat+].[CO5~] = 10—337

dominante, avec une concentration de 10~° moles/l (AL DROUBI et al., 1978). L’alcalinité (Alc) correspond

a la capacité de neutralisation des acides. Elle peut étre définie d’aprés le bilan des charges du systéme
carbonaté (SicG et al., 1992) :

[Alc] = [HCO3] + 2[CO3 "] + [OH™] — [H307] 8)

On représente sur la figure 13 les variations de la concentration des différentes espéces carbonatées et
de ’alcalinité, en fonction du pH pour une eau pure & 1’équilibre avec la calcite et la pression partielle de
CO; dans 'atmosphére & 25°C. Dans les eaux naturelles, le pH varie entre celui de I’eau de pluie (5,65) et
celui d’une eau en équilibre avec la calcite (8,3). Dans les eaux de pluie, [CO3 ~] et [OH~] étant trés faibles
devant [HCO3], I’équation (8) s’annule et l’alcalinité tend vers zéro. Dés qu'une base est ajoutée i 'ean de
pluie, le pH augmente de méme que l’alcalinité (Alc) et la concentration en espéces carbonatées dissoutes
(Ct). (Alc) et (Ct) deviennent rapidement trés proches de la concentration en bicarbonates jusqu’a ce que
le pH dépasse 9 (fig. 13). En tolérant un niveau de précision de 5%, on calcule que bicarbonates et alcalinité
sont équivalent & Ct pour un pH variant de 7,6 & 9 environ, ce qui correspond au domaine de pH des eaux
fluviales. Dés lors, la mesure de I’alcalinité dans les eaux fluviales permet d’avoir une estimation précise de
la concentration en ions HCO3, espéce carbonatée dominante.

2. Le CO; dans les solutions de sol

L’eau de pluie, a 1’équilibre avec la pression de CO; atmosphérique, ne contient qu’une faible quantité
de CO;,. Par contre, la pCO; régnant dans les sols est beaucoup plus importante, du fait de la production
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de dioxyde de carbone par la dégradation des matitres organiques due & P’activité des micro-organismes et
par la respiration des racines. Dés lors, la plus grande part du CO; en solution, qui participe & 1’altération
chimique des roches, est dissoute dans les eaux de percolation au niveau des sols. La pression partielle de
CO> de I’atmosphére des sols varie de 1035 4 10~ atm. selon le type de sol, le type de couverture végétale,
la température et les précipitations (MIOTKE, 1974 ; BOURRIE, 1976 ; SOLOMON et CERLING, 1987). GRAs
(1974) observe des pCO; variant entre 1,3.10~3 atm. en mai-juin et 5,7.10~2 atm. en septembre—octobre
dans des sols bruns calcaires du Liban. SOLOMON et CERLING (1987) montrent que, dans un sol de montagne
(Montagnes Rocheuses, dans I’Utah), les variations saisonniéres de la concentration en CO3 sont controlées
par la température de lair, dont ’augmentation favorise D’activité biologique des sols, et par la présence
du manteau neigeux, qui freine le dégazage du CO, vers I'atmosphére. Ainsi, la pCO; est forte de juillet &
octobre (de 14 1,3.10~2 atm.), accompagnant la hausse des températures, puis chute rapidement de moitié
en novembre 3 cause de la diminution de I’activité biologique, pour s’accroitre progressivement pendant
Phiver et surtout le printemps, sous le manteau neigeux qui empéche la diffusion du CO, vers Patmosphére.
Vers mai—juin, le CO3, qui atteint une pression partielle de 0,8 4 1.10~2 atm., chute rapidement avec la fonte
des neiges, pour remonter aussi rapidement 3 son niveau le plus haut dés le mois d’aoiit. Une simulation sur

le méme sol sans manteau neigeux montre que la pCO; chute de novembre & mars jusqu’a environ 0,2.10~2
atm. (SoLOMON et CERLING, 1987).

Le CO; dissous dans les solutions de sols provient donc, de fagon indirecte, de Patmosphére, et nous le
dénommerons dans la suite de ce travail CO; atmosphérique. Cependant, ce carbone, au moment ou il se
trouve en solution dans les sols, n’est pas contemporain du CO; atmosphérique. Un certain laps de temps
s’écoule entre la photosynthése et la minéralisation du carbone organique en CO,. La respiration des sols
& Déchelle globale met 25 & 30 ans pour recycler le carbone contenu dans les sols (tabl. 1). Ce temps de
résidence peut varier de quelques années seulement pour les sols tropicaux peu épais 4 plusieurs milliers
d’années pour les tourbiéres. En outre, le recyclage de la matitre organique d’un méme sol évolue avec la
profondeur. Plus la profondeur augmente et plus la matiére organique devient évoluée et difficile & oxyder.
Ainsi, O’BRIEN (1981) estime P’age du carbone organique dans un sol limoneux sous pelouse & moins d’une
année en surface, et 2 6000 ans & 90 cm de profondeur, selon une méthode basée sur les isotopes stables du
carbone. Le temps de résidence moyen du carbone dans ce sol est ainsi évalué A 63 ans.

3. L’altération chimique des minéraux

a) Les réactions de dissolution

La solution altérante, en partie constitnée de CO; en solution aprés son passage dans les sols, participe
a la dissolution des minéraux des roches ou minéraux primaires. L’altération chimique des minéraux peut
€tre illustrée par les réactions suivantes (GARRELS et MACKENzIE, 1971 ; AL DROUBI ef al., 1976) :

dissolution du gypse : CaSO,,2H,0 — Ca?t + SO2~ + 2H,0 : (9)
dissolution de la calcite : CaCOj + COg + Ho0 — Ca?t + 2HCO3 (10)
dissolution du quartz: SiO, + HyQ — H,4Si0, (11)

hydrolyse de Ualbite et précipitation de kaolinite -
2NaAISi308 + 2002g +11H,0 — AleizOs(OH)4 + 2Nat + QHCO; + 4H45104 (12)

Lors de la dissolution des minéraux carbonatés comme la calcite (éq. 10), la moitié des ions bicarbonates
libérés en solution viennent de Patmosphére, l'autre moitié des ions carbonates du minéral. Lors de la
dissolution des minéraux silicatés, la totalité des ions bicarbonates proviennent du CO, atmosphérique.

On notera que la dissolution du gypse (éq. 9) ne nécessite pas de COg, tout comme la dissolution du
quartz (éq. 11). Cependaat, cette derniére est considérée comme trés lente et inopérante & la surface du
globe (GARRELS et MACKENZIE, 1971), de sorte que la concentration de silice en solution mesurée dans les
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eaux de surface provient surtout de la dissolution d’autres silicates comme ’albite (éq. 12), qui consomme
du COZ

Dans les réactions de dissolution (10) et (12), P’acide carbonique (COzg + H20) peut étre remplacé par
d’autres acides, comme l’acide sulfurique provenant de 1’oxydation de la pyrite, ou les acides organiques
dissous dans les solutions de sols. Ainsi, MEYBECK (1987) estime qu’environ 10 % du produit de 1’altération

chimique des roches continentales résulte de I’attaque des minéraux par I’acide sulfurique issu de 1’'oxydation
de la pyrite.

De la méme fagon, les acides nitrique et sulfurique d’origine anthropique dissous dans les eaux de pluie
viennent remplacer I’acide carbonique lors de ’altération chimique des roches. Autrement dit, I’acidification

des pluies devrait entrainer a priori une diminution de la consommation de CO; atmosphérique par érosion
chimique.

b) Influence des variations de la température sur la dissolution des minéraux

D’un point de vue strictement thermodynamique, la solubilité de la plupart des minéraux (4 I’exception
de certains minéraux tels que le quartz) constitutifs des roches silicatées et carbonatées diminue lorsque
le température augmente (AL DROUBI et al., 1976, 1978 ; FRrITZ, 1981 ; FRITZ et TARDY, 1973 ; TARDY,
1990), comme le montrent les valeurs de solubilité de l’albite et de la calcite & saturation pour différentes
températures présentées dans le tableau 5. Ainsi, & pression partielle de CO, constante, une augmentation
de température doit diminuer la solubilité de la calcite et de I’albite, et donc la quantité de CO4 consommée.

Tableau 5 — Solubilité (mmoles/l) de l’albite et de la calcite & saturation, calculée par modélisation pour
différentes températures et pour une pCOy de 1025 atm.

T (°C) 0 25 60 100
solubilité de ’albite
mmoles /1 (1) 14,2 7,7 6,3 5,6
T (°C) 5 10 15 20 25 40
solubilité de la calcite
mmoles/l  (2) 1,6 1,4 1,3 1,2 1,1 0,9

(1) AL DROUBI et al. (1876), (2) d’aprés SIGG et al. (1992)

Par contre, d’'un point de vue cinétique, les variations de température ont un effet inverse : la vitesse

de dissolution des minéraux augmente lorsque la température s’accroit (TARDY, 1990 ; MADE, 1991 ; BEN
Baccar, 1992).

c) Influence des variations de la pCO, sur la dissolution des minéraux

Thermodynamiquement, et & I'inverse de la température, I’augmentation de la pCO5 dans les solutions
d’altération provoque une augmentation de la solubilité des minéraux (tabl. 6). Par conséquent, la consom-
mation de CO; est plus intense lorsque la pCO; des sols augmente.

Comme nous l’avons vu auparavant dans ce chapitre, la pCO, des sols est liée & ’activité biologique,
elle-méme tributaire, entre autres, de la température : lorsque la température augmente et que I’humidité
du sol est suffisante, I’activité biologique s’intensifie et la pCO; des sols augmente. Les valeurs du tableau 5
montrent que la solubilité de ’albite diminue de moitié lorsqu’on passe d’une température de 0°C & 25°C ;
dans le méme temps, on peut estimer que la pCO; des sols est passée de 105 a 102 atm. environ
(SoLomoN et CERLING, 1987), ce qui a pour effet d’augmenter la solubilité de 1’albite d’un facteur 3 & 4
(tabl. 6), compensant largement la perte de solubilité induite par ’augmentation de température. Il en va de
méme avec la solubité de la calcite. Ainsi, HARMON et al. (1975) mettent en évidence une relation positive
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Tableau 6 — Solubilité de Ualbite et de la calcite ¢ saturation, calculée par modélisation thermodynamique
pour différentes pCO, et & une température de 25°C.

pCO2 10735 107%° 10~ 107°°
solubilité de ’albite

mmoles/1 (1) 3,8 7,7 23,6 135,8
solubilité de la calcite

mmoles/1 (2) 0,5 1,1 2,4 4,7

(1) AL DrOUBI et al. (1976), (2) AL DROUBI et al. (1978)

entre la concentration en HCOJ et la température & partir de données hydrogéochimiques sur des aquiferes
localisés dans des formations calcaires et sous différentes latitudes. HARMON et al. (1975) montrent en outre
que pCO; et température sont les principaux facteurs de la variabilité de la concentration en HCOj3 entre
les différents aquiféres. Par contre, PROBST et BAZERBACHI (1986) observent que la concentration en HCOj3
des eaux du cours supérieur de la Garonne est plus forte en hiver, lorsque les températures sont basses, qu’en
été, lorsque les températures sont maximales.

Au total, TARDY (1990) souligne que “I’intensité de I’altération chimique est, & drainage égal, plus forte
en climat chaud intertropical qu’en climat tempéré froid”.

4. Transport par les fleuves vers les océans

Aprés D’altération chimique, I’eau percolante sort & ’air libre, chargée de matiére en solution, et prend
la direction des océans. Le pH de ces eaux dépasse alors 6, de sorte que P’essentiel du carbone inorganique
dissous est sous forme d’ions bicarbonates, dont la concentration est assimilable & I’alcalinité. Entre la source
et 'océan, les équilibres du systéme carbonaté sont susceptibles d’étre modifiés par les processus suivants :
les échanges de COj avec I’atmosphére, les équilibres minéraux—solution (précipitation ou dissolution de
calcite par exemple) et I’'oxydation de la matiére organique des fleuves.

a) La précipitation de calcite et le dégazage de CO,

La précipitation de la calcite dans le lit des riviéres est fréquement observée en terrain calcaire (ProBsT,
1983 ; KEMPE, 1984), mais semblerait se limiter 3 la partie amont des cours d’eaun. Les eaux des sources
de terrains calcaires sont nettement sursaturées vis-a-vis de la calcite et le CO», dont la pression partielle
est supérieure & celle de ’atmosphére, dégaze rapidement, ce qui entraine la précipitation de calcite. Au
niveau des fleuves, la pCO, atteint trés rarement P'équilibre avec ’atmosphére (GARRELS et MACKENZIE,
1971 ; KEMPE, 1979, 1982, 1984), tout comme celle de certains lacs (NorTON et HENRIKSEN, 1983). Elle
est en moyenne de 10~25 atm. et est indépendante de la charge dissoute, du type de roche drainée ou de
la latitude (GARRELS et MACKENZIE, 1971). 11 semble que cette pression partielle de gaz carbonique soit

contrélée par I’activité planctonique et par les apports des eaux souterraines (KEMPE, 1979, 1982, 1984 ;
NoRrTON et HENRIKSEN, 1983 ; S1GG ef al, 1992)

La pCO; étant maintenue a des valeurs relativement élevées, la précipitation de calcite, donc le retour
vers |’atmosphére du CO; initialement consommé par ’altération chimique, devrait &étre relativement limitée
au niveau des fleuves. Ainsi, la figure 14 montre que la sursaturation n’est atteinte que pour les eaux de
quelques fleuves comme la Weser, la Seine, le Rhéne ou le Huanghe, qui drainent principalement des roches

carbonatées (KEMPE, 1982, 1984). On notera également sur la figure 14 que l'index de saturation de la
calcite semble indépendant de la pCO,.
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les eauz des grands fleuves (KEMPE, 1984).

b) L’oxydation de la matiére organique

L’oxydation du carbone organique transporté par les riviéres, ainsi que la respiration du plancton, semble
contrdler, en partie, les variations de la pCO; dans les riviéres selon ’équation suivante (KEMPE, 1984) :

CH,0 + 0, — CO; + H,0 (13)

Ainsi, KEMPE (1984) met en évidence des relations linéaires entre les variations de la concentration
en carbone organique et la pCO; dans les eaux de plusieurs grands fleuves : I’Elbe, le Rhin, la Moselle,
I’Amazone, le Mississippi, le Saint-Laurent et le Niger. KEMPE (1984) signale ’hétérogénéité de ces relations :
certaines sont positives (Elbe, Rhin, Niger) ou négatives (Moselle, Amazone), d’autres sont inexistantes
(Mississippi, Saint-Laurent), d’autres enfin ne sont pas significatives statistiquement (Moselle, Amazone,
Saint-Laurent). Ceci tend & montrer que d’autres facteurs interviennent dans le contréle de la pCO, dans les
fleuves. Quoi qu'il en soit, I’étude de ALLAN et al. (1987) sur les échanges de CO, gazeux entre le fleuve et
l’atmospheére sur le bassin de I’Amazone tend & montrer que le bilan net de ces échanges est nul (la respiration
du plancton compense le dégazage de CO; et maintient une pCO, supérieure a celle de ’atmosphére) et
qu'ils n’affectent en rien le flux de HCO3 de I’amont vers ’embouchure. En d’autres termes, la concentration
en bicarbonates dans les eaux fluviales semble étre un paramétre conservatif.
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5. Conclusion sur les facteurs potentiels de la consommation de CO, par érosion chimique

Nous venons de décrire le parcours du carbone entre I’atmosphére et I'océan via I’érosion chimique des
roches. Tout au long de ce parcours, le carbone traverse des réservoirs aussi différents que ceux de la biosphére
et de la lithosphére et prend des formes aussi variées que celle de CO,, a1’état de gaz ou en solution, et celle
de carbone organique, a I’état solide ou en solution (fig. 12). Dés lors, les facteurs intervenant potentiellement
dans le flux de CO; consommé par érosion chimique sont nombreux. On distingue essentiellement les facteurs
hydroclimatiques tels que la température et le drainage, les facteurs biologiques qui, sous l'influence des
facteurs hydroclimatiques, contrélent la pCO, dans les sols et dans les fleuves, et enfin la lithologie, c’est-a-
dire le type de minéraux susceptibles d’étre altérés.

IV - CONCLUSION :
IMPORTANCE DE L’EROSION DANS LE CYCLE DU CARBONE

A - IMPORTANCE DES FLUX D’EROSION DANS LE CYCLE ACTUEL

L’accroissement trés rapide de la concentration de CO, dans l’atmosphére est provoqué par le rejet
de gaz carbonique issu de lutilisation des combustibles fossiles et de la déforestation. Ce flux de CO,
anthropogénique est estimé actuellement & environ 7 GtC (WaTsoN et al. 1990). De ces rejets, environ
30 %, soit 2 GtC, sont annuellement pompés par les océans et 40 %, soit 3 GtC, contribuent & 'accroissement
de la concentration de CO, dans Patmosphére (fig. 1). Les 30 % restant sont dénommés “missing carbon”
et seraient absorbés par un ou plusieurs processus encore mal connus. L’érosion continentale constitue un
transfert de carbone entre les continents et les océans ; les fleuves transportent ainsi chaque année 1 GtC,
ce qui est tout & fait comparable aux autres flux majeurs que nous venons de décrire. Ainsi, I'apport de
carbone par les fleuves aux océans correspond & 50 % du CO, atmosphérique absorbé par les océans, & 30 %
de I’accroissement annuel de la concentration de CO2 dans I’atmosphére et 4 15% des rejets anthropiques.
Par ailleurs, le flux total de carbone transporté par les fleuves est constitué de 30 % de CO, atmosphérique
consommé par €rosion chimique des continents, de 40% de carbone organique provenant de la biosphére et
de 30 % de carbone inorganique provenant de la lithosphére.

Récemment, SARMIENTO et SUNDQUIST (1992) ont reconnu I’érosion continentale comme un puits de
CO; atmosphérique qui doit &tre pris en compte dans le bilan actuel. En effet, les modéles d’absorption
océanique, basés sur le cycle du carbone dans les océans, englobent les apports de carbone par les fleuves,
donc le CO;z retiré & I’atmosphére par 'action successive de I’érosion et de la sédimentation du carbone
inorganique et organique. Dés lors, selon SARMIENTO et SUNDQUIST (1992), les échanges atmosphére-océans
n’absorberaient réellement qu’environ 75% des 2 GtC estimées par les modéles ; les 25 % restant seraient
absorbés par I'intermédiaire du processus érosion—sédimentation.

Enfin, I’érosion continentale occupe une position particuliére au sein du cycle du carbone. Elle constitue
en effet le seul lien majeur et direct entre la biosphére et les océans. En outre, elle est située & linterface
des réservoirs externes (atmospheére, biosphére, océans) et des réservoirs plus internes de la lithosphére.

B - IMPORTANCE DE L’EROSION AU COURS DES TEMPS GEOLOGIQUES

Au cours des temps géologiques, le cycle du carbone est contrdlé par le cycle géochimique des carbonates—
silicates. La concentration de CO; dans I'atmosphére fluctue alors en fonction des rejets de I'activité vol-
canique (flux d’entrée) contrebalancée par le transfert de carbone vers la lithosphére par 1’érosion chimique
des roches silicatées et la sédimentation des roches carbonatées (flux de sortie).
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Si Iérosion continentale semble réguler la concentration de CO, dans I’atmosphére & 1’échelle du million
d’années, elle semble également pouvoir jouer un réle non négligeable & 1’échelle de la centaine de milliers
d’années. Ainsi, les transferts de carbone entre la biosphére et les océans au cours de la transition intergla-
ciaire/glaciaire de 120 & 20000 ans B.P. sont réalisés & des vitesses moyennes tout 3 fait compatibles avec
les flux d’érosion observés actuellement.

C - IMPORTANCE DES FACTEURS DE L’EROSION

La position centrale qu’occupe 1’érosion continentale dans le cycle du carbone soumet celle-ci & 'influence
de multiples facteurs tels que des facteurs géologiques, hydroclimatiques, biologiques et anthropiques.

Les facteurs géologiques fluctuent lentement, mais induisent des transferts de carbone considérables & long
terme. Ces facteurs sont essentiellement liés 3 la tectonique des plaques qui influence 1’érosion en modifiant
les paramétres d’état de surface du globe tels que les surfaces des continents, leur position en latitude, leur
pente, leur altitude, etc.

L’influence des facteurs biologiques sur I’érosion est encore mal connue. Les racines des plantes et Iactivité
des micro-organismes contrélent la production de CO; dans les sols, lequel participe ensuite & l’altération

chimique. Cette production de CO; augmente lorsque la concentration de CO; dans l’atmosphére et la
température augmentent.

Les facteurs hydroclimatiques sont sans doute les plus importants dans les processus d’érosion conti-
nentale. Tout d’abord, drainage et température sont les deux facteurs principaux qui semblent contréler les
flux d’érosion. Leurs fluctuations s’observent & trés court terme aussi bien qu’a long terme. D’autre part,
la température est étroitement lie, par D'effet de serre, & la concentration de CO, dans I’atmosphére, ce
qui conduit I’érosion & avoir un effet rétroactif négatif sur le CO, atmosphérique. En effet, ’augmentation
de la concentration de CO; dans ’atmosphére s’accompagne d’une hausse de température, laquelle induit

une augmentation du drainage et donc une augmentation de I’érosion chimique qui consomme du CO,
atmosphérique.

Enfin, les activités humaines modifient directement et indirectement les paramétres environnementaux
qui influencent 1’érosion.
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Chapitre IT

FLUX DE CO; CONSOMME PAR EROSION CHIMIQUE
DES PRINCIPAUX TYPES DE ROCHES

Nous avons vu dans le chapitre I que les facteurs qui contrélent la consommation de CO, par érosion
chimique sont multiples. Parmi ceux-ci, le drainage et la lithologie constituent des facteurs de premier ordre.
L’eau est, en effet, un agent de lessivage au niveau des sols et des roches puis un agent de transport vers les
océans. Quant & la lithologie, elle est principalement définie par la composition minéralogique des roches,
par leur faciés et par les différents paramétres (fracturation, perméabilité, porosité...) qui réglent le temps
de contact eau-roche, ce qui conditionne leur vitesse d’altération. Par exemple, la consommation de CO,
devrait étre plus intense sur des roches composées de minéraux carbonatés telles que les calcaires, sensibles
a I’érosion chimique, que sur des roches composées de minéraux silicatés telles que les granites. En outre, la
contribution du CO, atmosphérique au flux de HCO3 libéré par la dissolution des minéraux silicatés comme

Palbite est de 100 %, alors qu’elle n’est que de 50 % lors de la dissolution des minéraux carbonatés comme
la calcite.

Parmi les travaux consacrés a I’étude des facteurs de ’érosion chimique, on peut citer ceux de GARRELS et
MACKENZIE (1971), HoLLAND (1978), MEYBECK (1979, 1987), KEMPE (1982, 1984), BERNER et al. (1983),
WOLLAST et MACKENZIE (1983), TARDY (1986), BERNER et BERNER (1987), PrOBST (1992). Les facteurs
qui contrélent la consommation de CO, par érosion chimique sont les mémes que ceux qui contrélent I’érosion
chimique proprement dite. Ainsi, pour GARRELS et MACKENZIE (1971), AMIOTTE SUCHET et PROBST
(1992a), PROBST (1992), PROBST et al. (1992a), la consommation de CO est fonction du drainage et de
la température de I’air. D’autre part, PROBST (1992) et PROBST et al. (1992a) montrent que, & 1échelle

globale, le CO; consommé est également contrdlé par I'abondance des roches carbonatées affleurant 3 la
surface des continents.

Aprés avoir décrit les différentes méthodes qui permettent d’estimer la quantité de CO; consommée par
I'érosion chimique, nous tenterons de déterminer les relations entre le flux spécifique de CO; consommé et
le drainage continental, pour chaque type de roche affleurant & la surface des continents. Pour cela, nous

utiliserons des données de concentration en HCO3 et de débit publides par MEYBECK (1986) sur des petits
bassins versants monolithologiques francais.

I- METHODES D’ESTIMATION DU FLUX DE CO, CONSOMME

Sur un bassin versant, les ions bicarbonates mesurés dans les eaux de drainage proviennent principalement
de la dissolution des minéraux carbonatés des roches et du CO; d’origine atmosphérique. Sur un bassin
versant & substratum exclusivement carbonaté (éq. 10, chap. I}, le flux de CO, consommé par altération est
égal a la moitié du flux de bicarbonates. Par contre, sur un bassin versant a substratum exclusivement silicaté
(éq. 12, chap. I), il est égal & la totalité du flux de bicarbonates. Sur un bassin versant dont le substratum
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est composé & la fois de roches silicatées et de roches carbonatées, la proportion de CO; atmosphérique par
rapport au flux de bicarbonates est comprise entre 50 et 100 %. Le probléme est alors de distinguer, dans
le flux total de HCO3, la part venant du CO; des sols et de ’atmosphére de celle venant de la dissolution
des minéraux carbonatés des roches. Dans les paragraphes qui suivent, différentes méthodes permettant
d’évaluer la proportion de bicarbonates d’origine atmosphérique sont décrites.

A - METHODE DU BILAN DE L’ALTERATION CHIMIQUE PAR TYPE DE ROCHE

Cette méthode consiste simplement a définir, pour un bassin versant donné de surface (S), les surfaces
(Si) occupées par chaque type de roche, puis & définir la concentration totale moyenne en HCO3 (C))
représentative des eaux drainant chaque type de roche, & partir de données sur des bassins monolitholo-
giques. La concentration en HCO3 d’origine atmosphérique (C;atm) est équivalente & C; pour les roches
silicatées, et a la moitié de C; pour les roches carbonatées. On calcule alors la concentration moyenne en

carbone inorganique d’origine atmosphérique (Catm), pour le bassin versant donné, en faisant la moyenne
des concentrations (C;atm), pondérée par la surface (S;) :

Catm = Ei:lgfi‘j?i x §;) Ny

Cette méthode, qui ne tient pas compte de l'intensité du drainage de chaque type de roche, a été utilisée
par MEYBECK (1987) dans son “Temperate Stream Model”, pour définir la contribution de chaque type
de roche au bilan global du transport en solution par les fleuves. MEYBECK (1987) calcule ainsi que 67 %

des ions bicarbonates sont d’origine atmosphérique, résultats en accord avec les estimations précédentes de
HOLLAND (1978) et BERNER et al. (1983).

NKoUNKOU et PROBST (1987), afin d’établir le bilan de l’altération chimique du bassin du Congo,
améliorent la méthode en y introduisant I'intensité du drainage (D;) de chaque type de roche. On peut ainsi

calculer le flux de COy d’origine atmosphérique (Fatm) dans les eaux d’un bassin donné, selon ’équation
suivante :

n
Fatm = ECiatm xD; x5 (15)
i=1

Cette méthode a également été utilisée par ETCHANCHU (1988) et ORANGE (1992) pour déterminer le
bilan de I’érosion chimique sur les bassins de la Garonne et du Sénégal respectivement.

B - METHODE DE DECOMPOSITION DES FLUX D’ELEMENTS MAJEURS DISSOUS

Dans cette méthode, on utilise directement les flux d’éléments majeurs exportés en solution i ’exutoire
d’un bassin donné. Aprés correction des apports atmosphériques, le flux de chaque élément est attribué i la
dissolution des différentes catégories de minéraux présents dans le substratum du bassin, en faisant certaines
hypothéses (GARRELS et MACKENZIE, 1971 ; HoLLAND, 1978 ; MEYBECK, 1979 ; BERNER et al., 1983).
La procédure décrite ci-dessous est adaptée de celle utilisée par STALLARD (1980) pour effectuer le bilan
de altération chimique sur le bassin de ’Amazone, et récemment reprise par PROBST et al. (1994) pour
déterminer le flux de CO; consommé sur les bassins du Congo et de ’Amazone. Aprés correction des apports
atmosphériques, on considére que :

- la totalité du chlore provient de la dissolution de la halite (NaCl) ;

- le sodium provient de la dissolution de la halite et de ’altération des minéraux silicatés ;

— le potassium dérive uniquement de I’altération des minéraux silicatés ;

— le flux de calcium comporte trois sources : (i) la dissolution du gypse (CaSOQ,), (ii) I’altération chimique
des minéraux carbonatés et (iii) l'altération des minéraux silicatés ;
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— le magnésium est produit par I'altération chimique des minéraux carbonatés et des minéraux silicatés ;

- le flux de Ca et de Mg produit par l’altération des minéraux silicatés est estimé 3 partir du flux de Na et de
K produit par l’altération des minéraux silicatés, et du rapport molaire moyen Ry = (Na + K)/(Ca + Mg)
dans les eaux de drainage des roches silicatées considéré comme constant pour un bassin donné. Rai peut
étre déterminé & partir de données de concentrations en éléments majeurs dissous de petits ruisseaux
drainant des types de roches similaires & celles du bassin étudié ;

~ les ions sulfates proviennent de la dissolution du gypse et de I'oxydation de la pyrite contenue dans les
roches silicatées ;

— la quantité d’ions sulfates libérée par oxydation de la pyrite est estimée en utilisant le rapport molaire
moyen Rpyr = SO4/(Ca + Mg + Na + K) des eaux de drainage des roches silicatées, qui est constant pour
un bassin donné. On détermine la valeur de Rpyr de la méme fagon que celle de Ry ;

— enfin, comme nous 1’avons déja vu, les ions bicarbonates proviennent de 1’altération des minéraux carbo-
natés et du CO; atmosphérique. En outre, on fait ici ’hypothése que I’altération des minéraux carbonatés
n’est effectuée que par 1’attaque de 1’acide carbonique.

D’apres la procédure décrite ci-dessus, le flux de CO; consommé peut étre calculé comme suit (ol F est
le flux molaire correspondant & un élément chimique, 'exposant de F correspond a la source de 1’é1ément
chimique : tot = flux d’élément dissous mesuré 3 I’exutoire du bassin et corrigé des apports atmosphériques,
atm = atmosphére, sil = altération des minéraux silicatés, carb = altération des minéraux carbonatés, gyp
= dissolution du gypse, pyr = oxydation de la pyrite) :

t _ Ttat b
Fla{go; - FI—;CO; + F;;(r:o; (16)
F;?é%; = F%a:-?-Mg (17)
Fcca;'ng = F?;+Mg - Fséla+Mg - F%yap (18)
Rqi = F""% (19)
Ca+Mg
F?\ifla+K = Ff\?§+x = F'at (20)
EYP _ TEYP _ prtot pyr
Fca = Fsoj‘ = FS°03_ - Fso:_ (21)
il
Feoi- = Fyor- (22)
Fsil .
505~
Rpyr = = sil (23)

il
F%Ia+K + FCa+Mg

D’aprés les équations (16) & (23) on peut écrire :
. 1 1
F]a-[tglo; = F;:(t;o; - F:’?:+Mg + Fg(;. + (F;?:+K - Fg’lt)' [m - (1 + E)R‘Pyr] (24)

L’équation (24) permet alors de déterminer le flux de CO- atmosphérique consommé par érosion chimique,
a partir des flux d’érosion chimique des éléments majeurs et des rapports R et Rpy: décrits plus haut. La
précision de ces calculs est liée & celle des rapports Rt et Rpyr, ainsi qu’a celle de la correction des apports
atmosphériques. En outre, une telle démarche ne tient pas compte de I’attaque des minéraux par d’autres
acides que I’acide carbonique ou 1’acide sulfurique, tels que les acides organiques. Quoi qu'il en soit, PROBST
et al. (1994) utilisent une méthode similaire (en considérant qu’il n’y a pas d’évaporites sur le bassin du
Congo et en négligeant 1’altération des silicates par I’acide sulfurique issu de l'oxydation de la pyrite) pour
calculer le flux de CO; consommé sur le bassin du Congo. Les résultats obtenus par ces auteurs (0,562.10°
moles/km?.an de CO, atmosphérique consommeé, soit 75 % du flux total de bicarbonates exportés par le
Congo) sont proches de ceux obtenus par NKOUNKOU et PROBST (1987) (76 % du flux total de bicarbonates
exportés par le Congo) en utilisant la méthode du bilan d’altération par type de roche.
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C - UTILISATION DU RAPPORT ISOTOPIQUE !2C/13C DES BICARBONATES

Cette troisitme méthode est plus directe que les deux précédentes. Elle doit permettre de distinguer la
part du COz d’origine atmosphérique dans le flux de bicarbonates transportés par les eaux de drainage.
En effet, les deux sources d’ions bicarbonates, qui sont le CO; des sols et les ions carbonates des minéraux
carbonatés, ont des signatures isotopiques (613C) trés différentes.

Le carbone minéral dissous dans les solutions de sol vient directement du CO3 gaz issu de ’oxydation
de la matiére organique. Lorsque le CO; se dissout, on observe un fractionnement isotopique entre la phase
gazeuse et les différentes espéces carbonatées en solution. L’importance de ce fractionnement est fonction de
la température. DEINES et al. (1974) montrent que le coefficient de fractionnement isotopique (o) entre les
lons bicarbonates et le CO2 gaz est fonction de la température (T, en °K), et peut étre calculé par I’équation
suivante :

Ina =1,099(10%.T"2) — 4,54 (25)
avec . o = 6lacncoa/6lscc0=‘u (26)

1l y a donc un enrichissement en 12C lors de la dissolution de CO, gaz et cet enrichissement est accru
lorsque la température augmente. STUMM et MORGAN (1981), utilisant les relations de DEINES et al. (1974),
calculent que pour une solution en contact avec un réservoir de CO; dont la pression partielle est de 10~2
atm. et le §1°C de —25 %o & la température de 10°C, le §13C du carbone minéral dissous est de —17,6 %o.
Les variations de température sont liées & la composition isotopique du carbone minéral dissous dans les
solutions de sol autrement que par le biais du fractionnement isotopique entre phase gazeuse et phase
aqueuse. En effet, la température controle également la composition isotopique du CO, gaz dans les sols.
Celle-ci résulte d’un mélange entre le CO2 atmosphérique, dont le 613C est de —7 %o (FAURE, 1986), et le
CO; issu de 'oxydation de la matiére organique, dont le §'3C est de —24 & —30 %o (FAURE, 1986). Dés lors
la température, qui controle en partie 'intensité de la minéralisation de la matitre organique, influence la
proportion de CO, issue de I'oxydation du carbone organique des sols par rapport au CO, atmosphérique,
et régle alors en partie le §13C du CO, des sols. Ainsi, ce dernier est en moyenne de —10 %o en hiver,
lorsque la température est faible et 1'activité biologique réduite, et correspond & une pCO; proche de celle
de I'atmosphére (CERLING, 1984 ; SALOMONS et MooOK, 1986 ; CERLING et al, 1991). Par contre, en été,
lorsque la température est élevée et I’activité biologique intense, le §'3C du CO, des sols est en moyenne de
—25 %o pour une pCO; de ’ordre de 10~2 atm.

Les minéraux carbonatés précipités en milieu marin sont beaucoup plus riches en 3C, avec un 6'3C
représentatif de celul de I'eau de mer et variant entre —1 et +2%o (FAURE, 1986 ; MARSHALL, 1992).
Par contre, les minéraux carbonatés précipités en eau douce sont généralement plus riches en 2C que les
carbonates marins et leur §'3C varie entre —8 %o et —3 %o (FAURE, 1986). L’altération chimique ne produit
aucun fractionnement isotopique et la composition isotopique des bicarbonates est : (i) identique 3 celle
de 1’acide carbonique lors de la dissolution des silicates, (ii) exactement intermédiaire entre celle de ’acide
carbonique et celle des minéraux carbonatés lors de la dissolution de roches carbonatées (en systéme fermé)
et (iii) identique & celle des minéraux carbonatés lors de la dissolution des roches carbonatées par d’autres
acides minéraux que l’acide carbonique (SaLoMONS et Mook, 1986 ; KENDALL, 1992). La composition
1sotopique du carbone inorganique dissous des eaux d’un fleuve résulte du mélange des eaux drainant les
roches carbonatées de débit Q(carb), de concentration en HCO3 Crco,(carb) et de composition isotopique
§13C(carb), avec les eaux drainant les roches silicatées de débit Q(sil), de concentration en HCO3 Cuco,(sil)
et de composition isotopique §'3C(sil). La composition isotopique du carbone inorganique §13C(tot) en
solution dans les eaux du fleuve, de concentration en HCO3— Cuco,(tot) et de débit Q(tot), peut s’écrire
selon 1’équation suivante (d’aprés DUPLESSY, 1972) :

Q(tot).Crco, (tot).61C(tot) = Q(carb).Crco, (carb).63C(carb) + Q(sil).Crco, (sil) .613C(sil) (27)
et : Q(tot).Crco,(tot) = Q(carb).Crco,(carb) + Q(sil).Cuco, (sil) (28)

Connaissant les paramétres Q(tot), Crco,(tot) et §*3C(tot) mesurés & I’exutoire du bassin drainé par le
fleuve, ainsi que les compositions isotopiques 6'*C(carb) et §'3C(sil) mesurées dans les eaux drainant uni-
quement des roches silicatées ou des roches carbonatées du bassin, les équations (27) et (28) nous permettent
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d’estimer la contribution relative de 1’altération des roches carbonatées, de l’altération des roches silicatées
et du CO; d’origine atmosphérique au flux total de bicarbonates exportés par le fleuve.

HITCHON et KROUSE (1972) ont publié une étude trés compléte sur la composition en isotopes stables de
l'oxygéne, du carbone et du soufre dans les eaux du fleuve Mackenzie et de ses afftuents. Malheureusement,
l'absence de données sur le §23C des bicarbonates des eaux drainant les roches carbonatées et les roches
silicatées du bassin ne permet pas d’estimer la contribution de chaque formation au flux total d’'HCOj3 . Plus
récemment, KENDALL et al. (1992) ont enregistré les variations saisonniéres de la composition isotopique des
bicarbonates dissous dans les eaux de deux petits bassins versants a substratum composé principalement
de roches non carbonatées localement accompagnées de calcite en veines ou en nodules. Dans ces deux
bassins, la composition isotopique des bicarbonates en période de basses eaux est exactement intermédiaire
(6'3C = —11 & —15%o) entre celle des roches carbonatées du bassin (—4%0) et celle du CO; des sols
(—22 %o0), témoignant ainsi de la contribution presque exclusive de la dissolution des minéraux carbonatés
(soit 50% de CO; atmosphérique) au flux de bicarbonates (KENDALL et al., 1992). En période de hautes
eaux, sur I'un des deux bassins la composition isotopique montre que la calcite contribue pour 65% an flux
total de bicarbonates, ce qui n’est possible que par I’attaque des formations carbonatées par un autre acide
que HyCO3 (KENDALL et al, 1992). Ainsi, ’étude de la composition isotopique du carbone inorganique
dissous dans les eaux de surface apparait trés utile et précise pour déterminer les différentes sources du
carbone contribuant au flux de HCOj, ainsi que leurs variations saisonniéres. Cependant, peu d’études ont
été développées jusqu’a maintenant sur cette méthode, qui reste néanmoins utile et trés prometteuse et qui
viendrait compléter les deux premiéres méthodes décrites au début de ce chapitre.

II - FLUX DE CO, CONSOMME PAR TYPE DE ROCHE

Dans des conditions d’altération constantes (solution initiale altérante, pCO,, température, fracturation
et porosité de la roche...), la nature du minéral altéré détermine de fagon invariable la quantité de CO,
utilisée dans la réaction d’altération chimique, pour un volume d’eau constant. Dés lors, chaque type de
roche, avec sa composition minéralogique particuliére et placé dans des conditions standard d’altération,
devrait consommer une quantité de CO3 qui lui est propre. Dans cette seconde partie, nous proposons de
caractériser la consommation de CO3 pour les différentes lithologies, en définissant des relations flux de CO»
— drainage sur des petits bassins versants monolithologiques.

A - MATERIELS ET METHODES

1. Choix des données

Afin de mettre en relation la consommation de CO, et le type de roche, les bassins monolithologiques,
pour lesquels des données de débit et de concentration en HCOg3 sont disponibles, doivent tous appartenir
a une méme zone bioclimatique, de fagon & éliminer V’influence des facteurs climatiques et de la végétation.
Les études portant sur de tels ensembles de bassins monolithologiques sont rares. On peut citer celle de
PETERS (1984), qui rassemble les concentrations moyennes en éléments majeurs dissous et les caractéristiques
hydroclimatiques et lithologiques de 56 bassins monolithologiques aux Etats-Unis. Cependant, deux raisons
nous ont conduit 4 ne pas utiliser ces données : (i) prés de la moitié des bassins présentés par PETERS
(1984) occupent une surface supérieure ou égale 4 10000 km?, ne garantissant pas 'unicité et Phomogénéité
des types de roches, et (ii) les bassins sont répartis sur tout le territoire des Etats-Unis, de la Floride & la
Californie du Nord, ce qui ne répond pas & la nécessité d’homogénéité climatique définie plus haut.

Les données publiées par MEYBECK (1986) sur les débits estimés et les concentrations en éléments
majeurs dissous mesurées dans les eaux de surface de 232 petits bassins versants monolithologiques frangais
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Fig.15 — Répartition géographique des petits bassins versants monolithologiques échantillonnés par MEYBECK
(1986).

répondent trés bien aux critéres d’homogénéité climatique et lithologique dont nous venons de parler. La
surface de ces bassins est inférieure & 200 km?, avec une majorité de bassins compris entre 1 et 50 km?.

Les bassins sont répartis sur I’ensemble du territoire frangais (fig. 15) et leur substratum géologique re-
présente pratiquement tous les principaux types de roches affleurant actuellement a la surface des continents.
Les bassins possédent des caractéristiques morphoclimatiques homogénes, ils sont couverts par des foréts ou
des pelouses alpines et ils ne subissent aucune pollution anthropique directe. Les analyses ont été effectuées
sur un ou deux échantillons prélevés a I’exutoire de chaque bassin versant au cours des différentes périodes
hydrologiques entre 1980 et 1983.

2. Meéthode

On calcule le flux de HCO3 & partir du débit estimé et de la concentration en bicarbonates mesurée sur
les 232 bassins monolithologiques de MEYBECK (1986). Le flux de CO5 consommé par altération & Pexutoire
du bassin est égal 4 la totalité du flux de bicarbonates pour les bassins versants & substratum non carbonaté
et a la moitié du flux de bicarbonates pour les bassins versants & substratum carbonaté (voir chapitre I,
paragraphe III-A-3-a). Pour les bassins versants 4 substratum évaporitique, on considére que ces roches
sont composées essentiellement de minéraux évaporitiques et de minéraux carbonatés. Les bicarbonates
proviennent alors principalement de la dissolution des carbonates et le flux de CO; est équivalent & la moitié
du flux de HCOj'. Ensuite, les relations entre le flux spécifique (flux divisé par la surface du bassin) de CO;
(FCOs) et le débit spécifique (Q) sont déterminées par régression linéaire.
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B~ RESULTATS
1. Les relations flux de CO; consommé — débit par type de roche

En regroupant les bassins par grandes classes lithologiques, on peut observer de bonnes relations linéaires
et positives entre Fco, et Q (tabl. 7 et fig. 16), bien que les débits n’aient pas été mesurés avec une grande
précision (MEYBECK, 1986). Ainsi, lorsque le drainage augmente, ’érosion chimique et la consommation de
CO2 augmentent, mais a débit égal les flux de CO, (Fco,) sont plus importants pour les roches carbonatées
que pour les roches silicatées (fig. 17 a). On retrouve Iinfluence prépondérante du drainage et de la lithologie
sur I'érosion chimique, déja soulignée par MEYBECK (1987), PROBST (1992) et PROBST el al. (1992a).
Ces parametres sont également les facteurs principaux qui contrdlent P'intensité de 1’érosion mécanique,
notamment en région méditerranéenne (PROBST et AMIOTTE SUCHET, 1992b).

Pour chaque type de roche on peut calculer un indice relatif de consommation de COz (Ico,) sur le
méme modele que 'indice relatif d’érosion chimique (Ig) déterminé par MEYBECK (1987) (tabl. 7). Ico,
est égal au flux moyen de CO, consommé par un type de roche donné, rapporté au flux moyen de CO,
consommé par les roches plutoniques et métamorphiques, prises comme référence car ce sont les roches les
moins sensibles & I’érosion chimique et celles qui consomment le moins de CO; (tabl. 7).

a) Les roches magmatiques et métamorphiques

L’altération des basaltes est deux fois plus consommatrice de CO, que l’altération des roches volcaniques
acides, qui consomme elle-méme deux fois plus de CO, que 'altération des roches du bouclier (fig. 17 b).
De telles différences entre les basaltes et les roches volcaniques acides peuvent étre expliquées par une plus
forte proportion de minéraux ferromagnésiens (olivine et pyroxénes) dans les basaltes, minéraux dont la
dissolution est plus rapide que celle des plagioclases ou des feldspaths (MADE, 1991). Quant 4 la différence
de consommation de CO> entre roches volcaniques acides et roches plutoniques et métamorphiques, elle peut
s’expliquer de deux fagons : (i) les minéraux des roches volcaniques acides sont plus petits et moins bien
cristallisés que ceux des roches plutoniques, ce qui les rend plus fragiles face & 1’érosion chimique, (ii) les
roches volcaniques acides, formant des cratéres et des coulées de lave, sont plus perméables et beaucoup plus
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Tableau 7 — Caractéristiques (N,a,r,s) des modéles ajustés auz relations entre le fluz de CO, consommé par

érosion chimigue (Fco,) et le débit (Q) pour chaque type de roche. Valeurs des indices d’érosion chimigue
et de consommation de CO,.

Relation Fco,-Q (2) Indices
types de roches composition lithologique N coefficient a T s I Ico,
(1) deFco,=aQ (3) (4| (5)

roches plutoniques et | granites, gneiss, 41 0,095 0,92 1 1,0 1,0
métamorphiques micaschistes, schistes
roches rhyolites, andésites, 22 0,222 0,98 1 - 2,3
volcaniques trachy-andésites,
acides ordanchites
basaltes basaltes 18 0,479 0,98 1 - 5,0
sables et gres sables, sables argileux, 47 0,152 0,71 1 1,3 1,5

grés, gres ferrugineux,

grés quartzeux
roches détritiques schistes houillers et gréseux, | 34 0,627 095 1 2,5 6,6
argileuses schistes lustrés, argiles, :

grés argileux, gaizes
roches calcaires, craies, calcaires 19 1,586 0,98 1 12,0 16,7
carbonatées dolomitiques, cailloutis

calcaires, marnes
roches marnes a gypse 9 0,293 0,99 1 | 40-80 3,1
évaporitiques et/ou i halite

(1) Nombre de bassins ; (2) Fco, en 107 moles/km?.s, Q en 1/km?.s ; (3) coefficient de corrélation de Pearson ;
(4) seuil de signification (%) ; (5) indice relatif d’érosion chimique (MEYBECK, 1987), [z = taux d’érosion de la
roche/taux d’érosion des roches granitiques. 1 1/km?.s est équivalent & 31,5 mm/an.
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Fig.17 — Relations entre le fluz de CO; consommé par érosion chimique (Fco, ) et le débit (Q) des ruisseauz
(a) pour les bassins versants sur roches carbonatées et sur roches plutoniques et métamorphigues et (%) pour
les bassins versants sur basaltes, roches volcaniques acides et roches plutoniques et métamorphiques.

exposées aux intempéries que les roches plutoniques et métamorphiques. Ces résultats sont en contradiction
avec ceux de BLUTH et KUMP (1994) qui déterminent des flux moyens de bicarbonates issus de 1’altération
de basaltes supérieurs ou égaux & ceux issus de ’altération des granites.
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b) Les roches détritiques argileuses

Les roches détritiques argileuses montrent le Ico, le plus fort aprés les roches carbonatées. On ne peut
pas exclure, dans ce type de roches, la présence de minéraux carbonatés, qui pourrait expliquer la forte valeur
de Ico,. Ainsi, MEYBECK (1986) classe certaines de ces roches, comme les gaizes et les schistes lustrés, dans
les roches détritiques carbonatées en se basant sur le rapport ionique Ca**/Nat des eaux qui les drainent.
Cependant, en ce qui concerne la relation Fco,-débit, nous n’avons pas observé de différence entre les roches
détritiques carbonatées et non carbonatées définies par MEYBECK (1986). De plus, le rapport Cat+t/Nat
des eaux drainant les roches détritiques dites carbonatées reste assez faible (entre 5 et 25) comparé a celui
des roches carbonatées telles que les marnes ou les calcaires (de 50 & 200 ; MEYBECK, 1986), et les minéraux
carbonatés ne peuvent étre présents qu’en faible quantité. Ainsi, pour GARRELS et MACKENZIE (1971) les
“shales” ou schistes argileux contiennent en moyenne 6 % de CaCO3 normatif, les schistes 3 % et les pélites
5%. La quantité de minéraux carbonatés présents dans les roches détritiques argileuses reste donc faible
et leur dissolution devrait finalement modifier assez peu le flux de CO; calculé. La forte consommation de

CO; sur ces roches peut s’expliquer par une fracturation et une perméabilité importantes de ces roches,
favorisant le contact eau-minéral.

c) Les sables et les grés

Les grés, associés aux sables, montrent un Ico, treés faible (le plus faible aprés les roches plutoniques et
métamorphiques) car ils sont essentiellement composés de quartz dont la dissolution est trés difficile et ne

consomme pas de COz (GARRELS et MACKENZIE, 1971). Le CO; consommé provient alors de la dissolution
des autres minéraux silicatés peu nombreux.

d) Les roches carbonatées et les évaporites

Les roches carbonatées sont celles qui utilisent le plus de COg, soit prés de 17 fois plus que les granites
(fig. 17 a). Cette forte consommation de CO; est justifiée par la trés forte solubilité des minéraux carbonatés
comme la calcite. Les marnes, qui contiennent des minéraux argileux en quantité non négligeable, sont
confondues avec les calcaires et les craies dans la relation Fco, =1(Q).

Les évaporites consomment peu de CO; malgré leur forte contribution au flux d’érosion chimique car la
dissolution des minéraux sulfatés comme le gypse, ou des chlorures comme la halite, n’utilise pas de CO5. On

remarquera enfin que la relation Fco, = f(Q) n’est basée que sur 9 bassins (tabl. 7), et nous n’accorderons
qu’une confiance limitée & cette relation.

2. Conséquence : variabilité spatiale de la consommation de CO,

L'indice de consommation de CO; (Ico,) nous renseigne sur la forte variabilité de la consommation de
CO; par érosion chimique d’une roche & I'autre. L’influence de la lithologie combinée & celle du drainage
peut provoquer de trés fortes variations dans la consommation de CO,. En considérant que le drainage
et la lithologie sont les deux facteurs principaux de la consommation de CO; par érosion chimique et que
influence d’autres facteurs comme la température ou la végétation sont négligeables, on peut extrapoler
les relations définies en climat tempéré i d’autres climats. En utilisant les relations du tableau 7, nous
avons calculé le flux moyen de CO, consommé par l'altération chimique de chaque type de roche pour les
12 principaux types morphoclimatiques observés a la surface du globe et définis par MEYBECK (1979). Les
résultats de ce calcul, présentés dans le tableau 8, montrent la trés forte variabilité de la consommation de
COsz. Celle-ci fluctue de 0,05.10~2 moles/km?.s pour I'altération de roches cristallines sous climat aride a
plus de 60.10~2 moles/km?.s pour P’altération de roches carbonatées sous climat tempéré trés humide. On
remarque également que I'altération de roches volcaniques acides sous climat trés humide (drainage de 30 &
40 1/km?s) consomme autant de CO, que P'altération de roches carbonatées sous climat plus sec (drainage
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Tableau 8 — Fluz moyens de CO; consommé par laltération chimique des principauz types de roches affleu-
rent 4 la surface du globe pour les 12 types morphoclimatiques définis par MEYBECK (1979).

Q* flux de CO; consommé (10~ moles/km?.s) par type de roche
(1/s.km?®) "Toches  roches sables roches roches roches
plut. et  vole. basaltes et détrit. carbo- évapo-
métam. acides gres argil. natées ritiques
toundra et taiga 6,3 0,60 14 302 0,98 3,95 9,99 L85
talga humide 12,6 1,20 2,80 6,03 1,97 7,90 19,98 3,69
talga trés humide 34 3,23 7,58 16,29 5,30 21,32 1,59 9,96
tempéré trés humide 40 3,80 8,88 19,16 6,24 25,08 63,44 11,72
tempéré humide 12,3 1,17 2,73 5,89 1,92 7,71 19,51 3,60
tempéré 6,1 0,58 1,35 2,92 0,95 382 9,67 1,79
tempéré semi-aride 3,7 0,35 0,82 1,77 0,58 2,32 5,87 1,08
aride 0,5 0,05 0,11 0,24 0,08 0,31 0,79 0,15
tropical contrasté 5,1 0,48 1,13 2,44 0,80 320 8,09 1,49
tropical humide 11,4 1,08 2,53 5,46 1,78 7,15 18,08 3,34
trop. trés hum. (plaine) 31 2,94 6,88 14,84 4,84 19,44 49,17 9,08
trop. trés hum. (montagne) 36 3,42 7,00 17,24 5,62 22,57 57,10 10,54

de 5 410 1/km?.s). Enfin, le tableau 8 montre que la variabilité induite par le climat (c’est-a-dire le drainage)
est plus forte que la variabilité induite par la lithologie.

IIT - CONCLUSIONS

Le flux de CO? d’origine atmosphérique consommé par ’altération chimique des roches est principalement
influencé par D'intensité du drainage et par la nature de la roche. On a ainsi défini 7 principaux types de
roches représentatifs de I'ensemble des roches affleurant a la surface des continents. Pour chaque type de
roche, on a pu mettre en évidence des relations linéaires simples entre le flux de CO; consommé et le débit,
en utilisant des données déja publiées sur plus de 200 petits bassins versants monolithologiques. Les types de
roches définis sont, par ordre croissant de consommation de CO, : les roches plutoniques et métamorphiques,
les sables et les gres, les roches volcaniques acides, les évaporites, les basaltes, les roches détritiques argileuses,
les roches carbonatées. On a alors déterminé, pour chaque type de roche, un indice de consommation de CO,
(Ico,)- Cet indice varie de 1,6 pour les grés, & 17 pour les roches carbonatées, et il est deux fois plus fort
pour les basaltes que pour les roches volcaniques acides. Enfin, les roches détritiques argileuses montrent le
Ico, le plus élevé aprés les roches carbonatées.

Nous avons ensuite appliqué les modéles Fco, = f(Q) aux différentes régions morphoclimatiques du globe.
La consommation de CO3 varie de 0,05.10~2 moles/km?.s & plus de 60.10~3 moles/km? s selon le climat

et le type de roche. D’autre part, la variabilité induite par le climat est plus forte que celle induite par la
lithologie.

Dans le chapitre V, nous appliquerons les modéles Fco, = f(Q) aux bassins de ’Amazone, du Congo et
de la Garonne, et nous comparerons les résultats ainsi obtenus aux données de terrain, de fagon & valider
ces modeéles sous différents climats. L’objectif final est d’appliquer les modéles proposés dans cette étude

a 'ensemble des surfaces continentales, pour estimer et modéliser le flux de CO; consommé par érosion
chimique a I’échelle globale.
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Chapitre III

BILAN ET MODELISATION DE LA CONSOMMATION DE
CO; PAR EROSION CHIMIQUE SUR LES GRANDS
BASSINS FLUVIAUX

La mesure des transports dissous par les fleuves est 1'une des meilleures fagons d’estimer la quantité
de matiére arrachée aux continents par 1’érosion chimique. Les flux de matiére minérale dissoute exportés
par les fleuves vers les océans sont en grande partie composés des produits de V'altération des roches et du
CO; d’origine atmosphérique exporté sous forme d’ions bicarbonates. Il faut ajouter aussi les apports de
matiere par les pluies, les rejets d’origine anthropique. La contribution du CO, atmosphérique au flux total de
bicarbonates est comprise entre 50 et 100 %, le reste provenant de la mise en solution des minéraux carbonatés
(voir chapitre I). Les deux méthodes le plus souvent utilisées pour estimer cette contribution du CO3 au
flux de bicarbonates ont été décrites dans le chapitre II. La premiére méthode consiste 3 décomposer les flux
d’éléments majeurs dissous exportés par les fleuves ; elle a été utilisé par GARRELS et MACKENZIE (1971),
Horranp (1978), MEYBECK (1979), BERNER et al. (1983), WOLLAST et MACKENZIE (1983) a P’échelle
globale et par PROBST et al. (1994) & I’échelle des grands bassins fluviaux du Congo et de I’Amazone. La
seconde méthode consiste & modéliser les flux d’érosion chimique 3 partir de données hydrogéochimiques sur
des bassins versants monolithologiques ; elle a été utilisée par MEYBECK (1987) & D’échelle globale et par
NKOUNKOU et PROBST (1987) sur le bassin du Congo.

Dans le chapitre II nous avons montré, & I’échelle de petits bassins versants monolithologiques, comment
le flux de CO; consommé par érosion chimique était en relation avec la nature de la roche et Uintensité du
drainage. Dans ce chapitre, nous estimerons la quantité de CO, consommée par érosion chimique & 1’échelle
des grands bassins fluviaux, selon une méthode adaptée basée sur la décomposition des flux d’éléments
majeurs dissous. Nous utiliserons alors ces résultats pour estimer le flux de CO; consommé & 1’échelle

globale. Enfin, nous tenterons de définir quels sont les principaux facteurs environnementaux qui contrélent
cette consommation de CO,.

I- LES DONNEES UTILISEES DANS CETTE ETUDE

Afin d’étudier les mécanismes de I’érosion chimique & 1’échelle globale, PROBST (1992) met en relation les
flux des éléments majeurs transportés en solution avec différents parameétres d’état de surface (pente, altitude
moyenne, couverture végétale...) et avec différentes variables hydroclimatiques (précipitations, drainage,
température) sur 45 grands bassins fluviaux. Ces derniers avaient déja été utilisés par PINET et SOURIAU
(1988) pour établir des relations entre le transport en suspension et I’altitude des bassins. Les 45 bassins
fluviaux (fig. 18) représentent 34% de la surface totale des continents et 43 % des surfaces continentales
exoréiques, c’est-a-dire drainées vers les océans. Ils sont répartis sur I’ensemble des continents et sous toutes
les latitudes. L’approche développée par PROBST (1992) et dans les DEA de DuBUs (1989) et MOMBOISSE

43



| |
-60 0 60 120 180

Fig.18 — Localisation des 45 grands bassins fluviauz selectionnés pour cette étude (les numéros des bassins
font référence auz numéros donnés dans le tableau 9).

|
-180 -120

(1990) sur les grands bassins fluviaux est reprise dans ce travail, ot de nouveaux paramétres d’état de surface
sont définis (tabl. 9) et o les données de transport en solution sont mises & jour (tabl. 13).

A - FACTEURS DE L’ENVIRONNEMENT

1. Parameétres déja acquis

Plusieurs paramétres, concernant la couverture végétale du globe ainsi que la pente des terrains, ont déja
€té acquis lors des travaux dirigés par J.L. PROBST (tabl. 10), notamment dans les DEA de DuBus (1989) et
MoMBOISSE (1990) et publiés dans PROBST (1992). Les paramétres morphoclimatiques moyens des bassins
versants, tels que la pluviosité moyenne annuelle, la température moyenne annuelle, 1’altitude moyenne et
la longueur du fleuve, ont été calculés par PINET et SOURIAU (1988).

2. La lithologie
a) Paraméirisation de la lithologie

Comme nous 'avons vu au chapitre 1I, la lithologie est un parameétre important qui contrdle la consom-
mation de CO; par érosion chimique, qui devrait &tre favorisée par la présence de roches carbonatées et/ou
de roches détritiques argileuses (ou shales) sur un bassin versant. La lithologie étant un parametre qualitatif,
nous proposons de la caractériser par les variables (Icarb) et (Ishal) (tabl. 10 et tabl. 9). Pour cela, nous
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t des paramétres d’état de surface des 45

Tableau 9 — Valeurs moyennes des variables hydroclimatiques e

déterminées (1) par PINET et

tude. Ces valeurs ont été
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SOURIAU (1988), (2) par PROBST (1992) et (3) dans cette étude.
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Tableau 10 — Description des différents paramétres d’état de surface des bassins déterminés par (1) DuBus

(1989) et PROBST (1992), (2) MOMBOISSE (1990) et PROBST (1992) et (3) ceur déterminés dans cette
étude.

paramétre d’état description sources réf.
de surface
intensité culturale pourcentage de surfaces cultivées carte mondiale d’intensité (1)
Ic (%) culturale (Matthews, 1983)
résolution 1° x 1°
indice de végétation regroupement des 32 types de végétation de | carte mondiale des types de (1)
Iv la classification de 'UNESCO (1973) en § végétation (Matthews, 1983)
groupes classés par ordre croissant de résolution 1° x 1°
protection des sols face & 1’érosion (0 :
déserts, 1 : cultures, 2 : toundra, 3 : steppes,
4 : savanes, 5 : prairies, 6 : foréts et taiga)
indice de protection indice tenant compte de la protection des cartes mondiales des types de | (1)
des sols sols par la végétation et par les cultures. végétation et de ’intensité
Ips Ips = (Ic + (100 — Ic).Iv) /100 culturale (Matthews, 1983)
résolution 1° x 1°
pente moyenne moyenne des pentes des surfaces carte mondiale des pentes (2)
Pt (%) €lémentaires de 5 minutes carrées moyennes (Moore et Mark,
1986 USGS)
résolution 5mn x 5mn
indice de drainage des | rapport entre le volume d’eau drainant les cartes mondiales des type de (3)
surfaces carbonatées roches carbonatées et le volume d’eau roche (d’aprés FAO-
Icarb (%) drainant la totalité des roches du bassin UNESCO 1971-1981) et du
drainage (d’aprés Willmott et
al., 1984) / résolution 1° x 1°
indice de drainage des | rapport entre le volume d’eau drainant les cartes mondiales des type de | (3)
surfaces de roches shales et le volume d’eau drainant la roche (d’aprés FAO-
détritiques argileuses | totalité des roches du bassin UNESCO 1971-1981) et du
(shales) drainage (d’aprés Willmott et
Ishal (%) al., 1984) / résolution 1° x 1°

avons déterminé pour chaque bassin les surfaces occupées par les différents types de roche et I’intensité du
drainage sur ces surfaces, & partir des cartes décrites ci-dessous.

b) Carte de lithologie globale

Pour définir sur chaque bassin versant les surfaces occupées par les différents types de roche, nous avons
construit, puis numérisé selon une résolution de 1° x 1°, une carte de lithologie pour I’ensemble des surfaces
continentales, d’aprés les cartes lithologiques et géologiques publiées par FAO-UNESCO (1971-1981) pour
chaque continent. La carte mondiale qui en résulte est présentée sur la figure 19. Six principaux types
de roches sont distingués : les sables et les grés, les roches carbonatées, les roches détritiques argileuses
(shales), les roches plutoniques et métamorphiques ou roches de bouclier, les roches volcaniques acides et les
basaltes. Les proportions de ces différents types de roche affleurant a la surface des continents sont données

dans les tableaux 11 et 12 respectivement pour les grands bassins fluviaux et pour 'ensemble des surfaces
continentales.

Les proportions calculées pour ’ensemble des continents (tabl. 12) sont tout & fait comparables a celles
données par BLATT et JONES (1975) sur la base des cartes géologiques et par MEYBECK (1987) & partir des
données de BLATT et JONES (1975) et des volumes des grands types de roches déterminés par RONOV et
YAROSHEVSKIY (1972 et 1976). Cependant, en ce qui concerne les roches sédimentaires détritiques, MEYBECK
(1987) estime que la proportion de grés (16 %) est deux fois moins grande que celle des shales (34 %), alors
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Tableau 11 — Proportions des affleurements des différents types de roches sur les grands bassins fluviauz (en
% de la surface totale du bassin).

sables carbonates r. détrit. 1. pluton. et r. volcan. basaltes

et grés argil. (shales)  métamorph. acides
AMAZONE 16,56 3,93 50,55 26,91 2,05 0,00
AMOUR 22,67 0,00 30,28 40,73 0,00 6,32
COLORADO 48,29 0,00 0,00 17,22 34,49 0,00
COLUMBIA 4,02 0,00 7,37 31,06 41,75 15,79
CONGO 52,90 13,39 0,00 33,03 0,00 0,68
DANUBE 0,00 30,70 49,01 11,96 0,00 0,00
FRASER 0,00 0,00 60,84 22,91 16,25 0,00
GANGES-BRAHM. 17,80 13,38 38,52 23,29 0,00 7,01
GODAVARI 12,54 0,00 4,23 33,30 0,00 49,94
HUANGHO 16,18 16,98 0,00 66,84 0,00 0,00
HUNGHO 14,38 49,70 14,47 21,45 0,00 0,00
INDIGIRKA ) 61,77 0,00 38,23 0,00 0,00 - 0,00
INDUS 23,38 26,78 31,79 18,05 0,00 0,00
IRRAWADDI 67,43 10,76 19,14 2,67 0,00 0,00
KOLYMA 87,31 0,00 12,69 0,00 0,00 0,00
LENA 5,42 6,85 34,76 44,82 0,00 8,15
LIAO HE 49,97 0,00 27,14 18,45 0,00 4,45
LIMPOFPO 12,80 22,44 0,00 51,78 0,00 12,98
MACKENZIE 0,00 13,93 62,93 23,14 0,00 0,00
MAGDALENA 22,69 13,70 18,09 18,21 27,31 0,00
MEKONG 9,88 18,69 61,25 1,41 1,46 7,30
MISSISSIPPI 27,44 18,01 44,38 9,37 0,81 0,00
MURRAY 0,00 0,90 74,59 18,22 2,73 3,57
NIGER 39,90 3,20 0,00 55,28 0,00 1,62
NIL 30,33 4,70 0,00 57,20 0,00 7,15
OB 28,28 4,51 63,17 3,57 0,00 0,47
ORANGE 62,49 12,02 0,00 22,55 0,00 2,94
ORENOQUE 9,18 0,00 47,09 38,00 0,00 5,73
PARANA 25,24 1,20 46,11 12,79 0,79 13,09
PO 0,00 0,00 100,00 0,00 0,00 0,00
RHONE 0,00 30,21 69,79 0,00 0,00 0,00
RIO NEGRO 20,20 0,00 13,21 32,91 26,89 6,80
RUFTJI 46,60 0,00 0,00 46,73 0,00 6,67
SAO FRANCISCO 12,81 38,14 5,47 4358 0,00 0,00
SEVERNAIA DVIL 1,70 7,07 91,23 0,00 0,00 0,00
XI JIANG 7,61 62,25 0,00 30,14 0,00 0,00
ST LAURENT 0,00 48,20 9,60 42,20 0,00 0,00
SUSITNA 0,00 0,00 79,67 20,33 0,00 0,00
TANA 4444 0,00 0,00 33,33 0,00 22,23
TIGRE-EUPHR. 18,35 55,50 22,89 0,00 2,16 1,09
YANA 70,48 0,00 29,52 0,00 0,00 0,00
YANGTZE KIANG 9,14 60,47 6,29 24,09 0,00 0,00
YENISEI 11,70 1,68 15,71 38,99 0,00 31,92
YUKON 0,00 0,00 81,45 18,55 0,00 0,00
ZAMBEZE 58,24 7,01 0,00 33,01 0,00 1,73

que nous déterminons des surfaces d’affleurement équivalentes pour ces deux types de roches (26 et 25%
respectivement). La comparaison de nos résultats avec ceux de BLUTH et KuMP (1991) montre des différences
importantes (tabl. 12). BLUTH et KUMP (1991) reconstituent la distribution globale des grands types de
roches par maille de 2° x 2°, par une procédure itérative a partir de cartes paléogéographiques globales. Leurs
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Tableau 12 — Proportion des offleurements des différents types de roches & la surface des continents (en %
de la surface totale des continents).

affleurements (% des surfaces continentales)
types de roches ce travail BLATT et JONES MEYBECK BLUTH et KUMP
(1975) (1987) 1990

sables et grés 26 - 15,8 41
shales* 25 - 344 25
roches carbonatées 14 - 15,9 14

total roches sédimentaires 65 66 66,1 80
roches plutoniques et métamorphiques 27 26 26 8
roches volcaniques acides 2,9 - 3,75 -
basaltes 5,1 - 4,15 -

total roches volcaniques 8,0 8,0 7,9 12

total roches cristallines 35 34 33,9 20

* évaporites incluses
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résultats sous-estiment nettement les surfaces occupées par les boucliers au bénéfice des roches sédimentaires
détritiques.

La distribution latitudinale des types de roches (fig. 20), basée sur la carte réalisée dans ce travail,
montre que les roches plutoniques et métamorphiques sont situées entre 50 et 70°N (boucliers canadien et
scandinave), ainsi qu’aux latitudes équatoriales (boucliers sud-américain et africain) et de 60 & 70°S (pointe
de I'Amérique du Sud). 87% des roches carbonatées affleurent dans I’hémisphére Nord, essentiellement
aux latitudes septentrionales et entre 20 et 40°N. Enfin, les roches détritiques (grés, sables et shales) sont
présentes en quantités sensiblement équivalentes sous la plupart des latitudes.

3. Le drainage

Le volume d’eau drainant les roches carbonatées et les shales de chaque bassin est déterminé d’aprés les
données issues des travaux de WILLMOTT et al. (1985), qui publient des cartes globales des valeurs moyennes
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mensuelles des précipitations observées et de 1’évapotranspiration théorique. Les données informatisées avec
une résolution de 1° x 1° nous ont été fournies par le NCAR (National Center for Atmospheric Research,
Boulder, Colorado, USA). Les précipitations observées sont issues de Iinterpolation des moyennes mensuelles
interannuelles de 13 332 stations réparties 4 la surface des continents. L’évapotranspiration est calculée par
WILLMOTT et al. (1985) sur la base de la formule de Thornwaite (dont les principaux paramétres sont la
température de l'air et la pluviosité) et d’un modéle hydrologique tenant compte de la fonte du manteau
neigeux et de la capacité de rétention en eau des sols. Nous avons alors calculé le drainage théorique qui
correspond a la différence entre les précipitations et ’évapotranspiration théorique. Lorsque cette différence
est négative, le drainage est considéré comme nul. La carte du drainage moyen annuel sur les continents
est présentée sur la figure 22. Nous avons comparé la distribution latitudinale du drainage moyen annuel
calculé d’aprés les données de WILLMOTT et al. (1985) avec celle du drainage moyen annuel déterminé par
BAUMGARTNER et REICHEL (1975) d’aprés des données de débit de trés nombreux cours d’eau répartis a
la surface du globe (fig. 21). On peut remaquer sur la figure 21 que les valeurs de drainage sont similaires
quelle que soit la latitude, sauf pour la tranche de latitude correspondant 4 la pointe de I’Amérique du Sud

(40 &2 60°S), ot la différence observée entre les valeurs de drainage est également présente lorsqu’on compare
les précipitations.

B - LES FLUX D’ELEMENTS MAJEURS DISSOUS

Les flux d’¢léments majeurs en solution sont présentés pour chaque fleuve dans le tableau 13. Ces flux
sont calculés d’aprés les valeurs de concentrations et de débits des fleuves tirés de différentes sources. Pour
le Congo, les données ont été acquises dans le cadre du programme PIRAT-GBF (Programme Interdisci-
plinaire de Recherche sur les Environnements Péri-atlantiques — Grands Bassins F luviaux, INSU/CNRS et
ORSTOM), a raison d’un échantillon par mois de 1987 & 1989. Pour les autres fleuves, les données sont tirées
de la littérature, notamment de LIVINGSTONE (1963), MEYBECK (1979, 1984) ainsi que des travaux du pro-
gramme SCOPE “Transport of Carbon and Minerals in Major World Rivers” (DEGENS, 1982 ; DEGENS et
al., 1983, 1985, 1987, 1988). Les données correspondent aux stations de prélévement situées le plus & 1’aval
possible sur les fleuves lorsqu’elles existent, de fagon 4 rendre compte au maximum des flux exportés en
solution vers ’océan. A chaque fois que cela est possible, les concentrations sont des moyennes annuelles ou
interannuelles pondérées par le débit. On calcule alors le flux moyen de chaque élément en faisant le produit
de la concentration moyenne par le débit moyen interannuel du fleuve (Qt) donné par PINET et SOURIAU

(1988). Les flux annuels ainsi calculés (tabl. 13) sont représentatifs des apports moyens aux océans par les
fleuves.
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Tableau 13 - Fluz moyens annuels totauz d’éléments majeurs transportés en solution par les grands fleuves
mondiauz.

S Qt flux de matiére en solution transporté par les fleuves (10° t/an) réf.
10°km? km®/an | SiO; Ca*t Mgtt Nat Kt ClI- SO;- HCO;Z

AMAZONE 5,91 6300 - 42,84 6,93 14,49 6,30 17,01 3591 166,32 | (1)
AMOUR 1,92 325 - 3,29 0,84 2,65 0,37 0,75 1,64 13,88 (2)
COLORADO 0,71 20 0,20 1,80 0,60 228 0,12 206 6,26 2,94 | (3)
COLUMBIA 0,67 251 - 5,21 1,36 1,83 0,29 0,90 2,60 20,62 3)
CONGO 3,70 1300 13,39 3,08 1,79 2,59 1,82 1,82 1,52 17,46 (4)
DANUBE 0,78 206 1,03 10,09 1,85 445 0,52 4,02 4,94 39,14 (5)
FRASER 0,25 112 0,55 1,79 0,24 0,17 0,08 001 09 672 | (2)
GANGES-BRAHM. 1,67 971 - 22,62 4,37 3,69 3,30 4,66 5,73 90,40 (5)
GODAVARI 0,32 84 0,72 1,64 0,40 0,89 0,25 1,23 0,57 7,80 (6)
HUANGHE 0,81 53 0,27 2,32 1,26 2,73 0,16 2,75 4,00 10,47 (M
HUNGHO 0,16 123 0,57 2,04 1,00 1,36 0,18 1,03 1,76 10,05 (8)
INDIGIRKA 0,35 59 - - - - - - - -
INDUS 0,92 238 0,73 7,89 2,27 658 162 555 7,58 36,24 | (9)
IRRAWADI 0,41 428 - - - - - - - -
KOLYMA 0,66 135 - - - - - - - -
LENA 2,44 533 = 9,59 2,03 880 1,22 810 11,30 3539 | (10)
LIAOHE 0,19 6 — - - - - - - -
LIMPOPO 0,34 5 = 0,10 0,06 0,10 0,02 0,07 0,03 0,72 (10)
MACKENZIE 1,62 249 0,87 8,96 1,94 1,74 0,20 1,89 7,82 26,39 | (11)
MAGDALENA 0,28 237 2,99 3,56 0,78 1,97 0,44 3,18 3,41 11,68 (5)
MEHANDI 0,19 67 0,61 0,70 0,64 0,68 0,10 0,98 2,10 4,10 (12)
MEKONG 0,85 530 4,69 7,53 1,70 191 1,06 2,81 2,01 30,69 (5)
MISSISSIPPI 3,26 580 - 2364 6,58 1248 1,82 14,58 31,35 7295 | (3)
MURRAY 1,14 22 = 046 037 222 013 3,7 0,84 2,07 | (13)
NEGRO 0,18 30 0,49 0,65 0,13 085 005 060 1,31 2,13 | (14)
NIGER 1,55 192 267 1,09 044 038 0,19 0,15 0,13 6,57 | (15)
NIL 1,90 89 - 2,57 1,01 3,03 0,59 2,84 2,48 14,01 | (16)
OB 2,25 419 — 7,98 1,61 1,80 0,38 0,85 3,10 32,72 (2)
ORANGE 0,73 11 0,18 020 009 015 0,02 0,12 0,08 L18 | (5)
ORENOQUE 1,02 1100 8,43 3,40 0,62 1,10 0,84 1,09 1,43 13,61 17
PARANA 2,87 470 - 3,59 0,95 2,29 1,07 2,32 1,94 17,95 | (18)
PO 0,07 46 - 2,86 0,55 0,68 0,09 0,83 2,76 8,19 (19)
RHONE 0,10 49 - 3,48 0,32 0,56 0,11 1,10 2,25 8,75 (18)
RUFIII 0,18 9 - - - - - - - -
SAO FRANCISCO 0,63 97 2,38 2,09 - - - 0,22 0,19 2,11 (20)
SEVERNATA DVL 0,26 109 - 4,51 1,02 1,28 0,18 1,53 5,13 13,30 | (10)
ST LAURENT 1,10 413 = 12,32 3,13 444 0,52 8,79 10,82 36,96 | (21)
SUSITNA 0,05 40 0,19 076 0,13 0,14 0,14 0,08 055 247 | (3)
TIGRE 0,92 46 - 244 123 1,51 - 245 354 814 | (2)
XI JIANG 0,46 302 1,96 11,63 1,38 0,40 0,26 0,37 2,32 40,20 | (22)
YANA 0,24 29 - 0,24 0,06 0,01 0,00 0,04 0,08 0,92 (10)
YANGTZE 1,83 928 585 2571 6,77 856 1,19 4,18 12,99 102,45 | (23)
YENISEI 2,55 562 - 11,80 2,30 1,13 0,16 506 4,83 41,59 | (24)
YUKON 0,83 210 = 6,92 1,31 0,64 031 0,22 2,76 23,71 (3)
ZAMBEZE 1,42 223 | 274 216 049 089 027 022 067 555 | (5)

Références : (1) PROBST et al. (1994) - (2) MEYBECK (1984) - (3) USGS (annuel) - (4) PROBST et al. (1992 b) (PIRAT
et PEGI) - (5) MEYBECK (1979) - (6) BIKSHAM et SUBRAMANIAN (1988) - (7) WEI-BIN et al. (1983) - (8) MiNG-Hur
et al. (1982) - (9) ARAIN (1988) - (10) LIVINGSTONE (1963) - (11) REEDER et al. (1972) - (12) SUBRAMANIAN (1979)
- (13) HERCZEG et al. (1993) - (14) DEPETRIS (1980) - (15) MARTINS (1983) - (16) - KEMPE (1983) - (17) PAOLINI et
al. (1987) - (18) KEMPE (1982) - (19) PETTINE et al. (1985) - (20} PAREDES et al. (1983) - (21) CossA et TREMBLAY
(1983) - (22) QUNYING et al. (1987) - (23) WEI-BIN (1985) - (24) GITELSON et al. (1988).
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II - DETERMINATION DU FLUX DE CO, CONSOMME PAR EROSION CHIMIQUE
SUR LES GRANDS BASSINS VERSANTS

La méthode que nous utiliserons ici pour calculer le flux de CO, consommé par érosion chimique a
été décrite dans le chapitre II. Elle consiste & reconstituer la provenance minéralogique des flux d’éléments
dissous & partir des flux de matiére dissoute issus de I’érosion chimique. Nous considérons ici que les flux
d’éléments majeurs en solution transportés par les fleuves ont deux origines : I’érosion chimique et les apports
atmosphériques. Nous ne prendrons pas en compte les apports par les rejets anthropiques, bien qu’ils soient
parfois importants pour certains grands fleuves tels que le Saint-Laurent (Cossa et TREMBLAY, 1983), le
Mississippi ou le Rhin (MEYBECK, 1979). Cependant, les estimations des rejets d’origine anthropique pour
chaque fleuve sont peu nombreuses et I’extréme variabilité spatio-temporelle de ces rejets interdit toute

extrapolation d’un fleuve & I'autre. Dés lors, les flux d’érosion chimique sont calculés par différence entre les
transports fluviaux en solution et les apports atmosphériques.

A - ESTIMATION DES APPORTS ATMOSPHERIQUES

L’estimation des apports atmosphériques pour chaque élément majeur (Xi) en solution est effectuée
par l'intermédiaire des rapports moyens Xi/Cl des eaux de pluie déterminés par MEYBECK (1984) pour
différentes régions morphoclimatiques. Les chlorures dissous dans les eaux de pluie sont d’origine marine
uniquement et leurs concentrations décroissent selon une relation bilogarithmique de la cote vers intérieur
des terres. Cette relation a été déterminée par MEYBECK (1986) pour le territoire frangais. En utilisant cette
relation, nous avons estimé la teneur moyenne en chlorures des eaux de pluie de chaque bassin en fonction
de la distance & l'océan d’oli proviennent les précipitations. Ensuite, la teneur de chaque élément Xi est
déterminée d’aprés les rapports Xi/Cl des eaux de pluie. Pour chaque élément et dans chaque bassin, les
flux moyens annuels totaux apportés par les pluies sont estimés en faisant le produit de la concentration
dans les eaux de pluie par la pluviosité moyenne annuelle. Si le flux de chlorures apporté par les pluies est
supérieur a celui transporté par le fleuve, on considére alors que la concentration en chlorures des eaux de
pluie est équivalente au flux de Cl~ transporté par le fleuve divisé par la pluviosité moyenne annuelle.

B~ METHODE DE CALCUL DU FLUX DE CO,

Aprés correction des apports atmosphériques, la méthode de décomposition décrite an chapitre II est
appliquée aux flux d’éléments majeurs en solution. Cette méthode aura pour nom de code MEGA (“Major
Elements Geochemical Approach”) et elle décompose chaque flux d’éléments majeurs pour reconstituer
leurs origines minéralogiques. Elle permet ainsi de distinguer la quantité d’ions bicarbonates provenant du
CO; d’origine atmosphérique de celle provenant de la mise en solution des ions carbonates des minéraux
carbonatés. Cette derniére quantité est équivalente (en moles) & la quantité de Ca et de Mg issue de la
dissolution des roches carbonatées. Par différence avec le flux total d’ions bicarbonates, on obtient le flux de
CO: consommé par altération chimique. On utilisera en outre cette décomposition pour reconstituer I’origine

minéralogique (silicates sodiques, potassiques, calciques ou magnésiens, carbonates, évaporites, pyrite) des
flux d’éléments majeurs.

1. Hypothéses de base

Rappelons ici les hypothéses de base en ce qui concerne les flux molaires de chaque élément exportés par
le fleuve et corrigés des apports atmosphériques (fig. 23).
— Tous les ions chlorures proviennent en priorité de la dissolution de la halite (NaCl) qui produit une
quantité équivalente d’ions Nat. Dans le cas oi1 il y a plus de Cl~ que de Nat, le Cl~ provient de la
dissolution de la sylvite (KCl), produisant une quantité équivalente d’ions K+.
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* équivalent d’acide sulfurique issu de 'oxydation de la pyrite et qui participe a la libération des cations majeurs lors
de I’altération chimique des roches silicatées.

(1) Py = flux molaire de SO, issu de l'oxydation de la pyrite, Py = Ry (Na+K — Cl)(1/Rsy + 1), avec
Rpyr = 504/(Na + K + Ca + Mg) et Rat = (Na+ K)/(Ca + Mg) dans les eaux drainant les roches silicatées ;

(2) Cb = flux molaire de Ca et de Mg issu de l’altération des carbonates ; Cb = Ca + Mg - (S04-Py) - 1/Rau
(Na+K+Cl) avec Ryt = (Na + K)/(Ca + Mg) dans les eaux drainant les roches silicatées.

Fig.23 — Reconstitution des fluz d’éléments majeurs issus de laltération des différents minérauz par le modéle
MEGA (tous les fluz sont en moles).

— Le reste des ions Nat provient de ’hydrolyse de minéraux silicatés sodiques.

— Le reste des ions K* provient de I’hydrolyse de minéraux silicatés potassiques.

— Les ions sulfates proviennent de I'oxydation des sulfures et de la dissolution du gypse (CaSQy,), laquelle
libére une quantité équivalente d’ions Cat+.

— Le reste du calcium provient de la dissolution des minéraux carbonatés (dolomie et calcite) ainsi que de
la dissolution des minéraux silicatés calciques.

— Le magnésium est produit par la dissolution des minéraux carbonatés (dolomie) et par celle des minéraux
silicatés magnésiens.

Rappelons que la quantité de calcium et de magnésium issue de la dissolution des roches carbonatées
correspond a la différence entre le flux molaire total de Ca+Mg et celui provenant de P’altération des roches
silicatées. Ce dernier est déterminé & partir du rapport Rs = (Na + K)/(Ca + Mg) dans les eaux drainant
les roches silicatées. Le flux d’ions sulfates issus de 'oxydation de la pyrite est déterminé en fonction du
rapport Ryyr = S04/(Na + K + Ca + Mg) dans les eaux drainant les roches silicatées. Enfin, la proportion
relative de Ca (80 %) et de Mg (20 %) dans les eaux drainant les roches carbonatées est celle proposée
par MEYBECK (1987) pour ’ensemble des affleurement de roches carbonatées du monde. Ces proportions

94



correspondent & la moyenne globale des roches carbonatées. Le bilan du CO, atmosphérique consommé peut
alors étre établi de deux maniéres.

a) Bilan géochimique direct basé sur le flux total de bicarbonates

Cette premitre méthode consiste 4 estimer le flux d’ions bicarbonates d’origine atmosphérique en faisant
la différence entre le flux total de bicarbonates et le flux de Ca+Mg provenant de la dissolution des minéraux
carbonatés et déterminé par le modéle MEGA :

Fco,(consommé) = Fyco, (total) — Fcamg(carbonates) (29)

b) Bilan géochimique indirect basé sur les bilans par minéraux

Cette seconde méthode consiste & faire le bilan des moles de CO, consommées par l’altération des
différents minéraux déterminée par le modéle MEGA, en utilisant les coefficients stoechiométriques des

équilibres chimiques suivants (GARRELS et MACKENZIE, 1971) : altération d’albite en kaolinite :

2NaAlSiz0s + 2C0; + 3H20 — Al,;SisO5(0OH)s + 2Na + +2HCO3 + 4Si0, (30)

altération d’orthose en montmorillonite :
2KAlSi30s + 2C03 + 2H20 — Al,Si3010(0OH); + 2K* 4 2HCO; + 2Si0, (31)

eltération d’anorthite en kaolinite :

CaAl>Si20s + 2C0O;3 + 2H,0 — Al,Si>O5(0OH)4 + Catt + 2HCO3 (32)
altération de Uolivine : MgsS5iO4 + 4CO3 + H20 — 2MgHt 4 4HCO3 + SiOy (33)
altération de la calcite : CaCO3 + C0O3 + H;0 — Catt + 2HCOz (34)
dissolution de Uanhydrite : CaS0O4 — Catt 450~ (35)
ozydation de la pyrite : 2FeS; + 15/20; + 4H;0 — FepO3 + 450, ™ 4 8HY (36)

On peut alors calculer la quantité de CO3 consommée (en moles) en fonction de celle des cations libérés

par attaque & I’acide carbonique, diminuée de celle des cations libérés par attaque & I’acide sulfurique produit
par oxydation de la pyrite :

Fco, = 2rcavg(silicates) + Fak (silicates) + Fcamg(carbonates) — 2Fsq, (pyrite) (37)

2. Estimation des rapports Rgj) et Rpyr sur les bassins fluviaux

Les rapports molaires Rqji(Na + K)/(Ca + Mg) et Rpyr(SO4/ (Na+ K + Ca + Mg) dans les eaux de drai-
nage varient d’un type de roche 4 ’autre. Le tableau 14 donne les valeurs de chacun de ces deux rapports
calculés pour chaque type de roche d’aprés les données de MEYBECK (1986) sur la composition moyenne des
eaux drainant les principaux types de roche. Dés lors, sur les grands bassins fluviaux, dont le substratum
est composé de plusieurs types de roches silicatées, les rapports Ry et Rrmpyr (tabl. 9) correspondent 2 la
moyenne pondérée par les débits des rapports respectifs de chaque type de roche présent sur le bassin. La
surface des types de roches présents sur chaque bassin et le drainage correspondant sont déterminés grace
aux cartes globales de lithologie (fig. 19) et de drainage (fig. 22). Pour le bassin du Congo, nous avons choisi
d’utiliser le rapport Rgj déterminé par NKOUNKOU et PROBST (1987) & partir de données hydrogéochimiques
de petits bassins versants monolithologiques du bassin du Congo.

55



Tableau 14 — Valeurs moyennes des rapports R,y et Rpyr pour les eauz drainant différents types de roches
stlicatées.

5=
types de roches Ral = (c:r a+:131<: 7 Reyr= (Na++K+i°C4a2++M52+)
roches plutoniques et métamorphiques 1,5 0,15
roches volcaniques acides 1,2 0,02
basaltes 0,5 0,02
sables et grés 1,3 0,24
roches détritiques argileuses (shales) 0,5 0,19

-C - RESULTATS
1. Flux de bicarbonates et flux de CO; consommé par bassin

Utilisant le bilan géochimique direct, nous avons calculé pour chaque bassin le flux de bicarbonates
provenant du CO; atmosphérique (Fco,), que nous nommerons plus simplement “fAux de CO, consommé”.
Les résultats obtenus sont présentés dans le tableau 15 et sur la figure 24. Les flux de CO, consommé
montrent une forte variabilité d’'un flenve a 1’autre. Le flux le plus faible est calculé pour le bassin du
Murray (Australie), avec 21.10® moles/km?.an. L’Orange, le Yana, le Limpopo et le Zambéze montrent
également des Fco, faibles, inférieurs & 40 moles/km?.an. Le flux le plus fort est estimé pour le P6 (prés de

1200 moles/km?.an), trés loin devant le Xi Jiang (734 moles/km? .an), le Rhone (725 moles/km?.an) et le
Hungho (667 moles/km?.an).

Pour chaque bassin, nous avons également calculé la contribution (%CO3) du flux de CO5 consommé
par érosion chimique (Fco,) au flux total de bicarbonates transportés par le fleuve (tabl. 15). Les variations
de cette contribution en % sont représentées sur la figure 25, de méme que la contribution de la dissolution
des minéraux carbonatés au flux total de HCOZ (%CaCO0s3), la somme %CO, + %CaCOj3 étant égale a 100.
La contribution %CO; varie de 50 % lorsque les HCOj proviennent de P’altération de roches carbonatées, &
100 % lorsque les ions HCO3 proviennent de I’altération des roches silicatées. De la méme fagon, %CaCO3
varie de 0 a4 50 % maximum.
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Tableau 15 - Fluz moyens annuels spécifiques d’ions bicarbonates totauz (Frco,), de COy consommé (Fco,)
et d’ions bicarbonates issus de la dissolution des carbonates des roches (Fcaco,) transportés par les grands
flewves mondiauz. %CO, et %CaCOs sont les contributions respectives de Feo, et de Feaco, au fluz total
de bicarbonates (Fyco,).

Fuco, Fco, Fcacos %CO, %CaCO;
10° moles/km?.an %

AMAZONE 462 333 129 72 28
AMOUR 118 112 7 94 6
COLORADO 67 67 0 100 0
COLUMBIA 505 346 159 69 31
CONGO 77 59 19 76 24
DANUBE 825 651 174 79 21
FRASER 446 290 156 65 35
GANGES-BRAHMAPOUTRE 888 517 371 58 42
GODAVARI 397 272 125 68 32
HUANGHE 211 149 62 71 29
HUNGHO 999 646 353 65 35
INDUS 649 501 147 77 23
LENA 238 200 38 84 16
LIMPOPO 35 34 0 100 0
MACKENZIE 268 144 123 54 46
MAGDALENA 694 400 294 58 42
MEHANDI 345 240 105 70 30
MEKONG 593 358 235 60 40
MISSISSIPPI 366 239 127 65 35
MURRAY 30 21 9 70 30
NEGRO 196 196 0 100 0
NIGER 69 50 19 72 28
NIL 121 98 22 81 19
OB 238 160 79 67 33
ORANGE 27 25 1 95 5
ORENOQUE 219 154 65 70 30
PARANA 103 89 13 87 13
PO 1919 1173 746 61 39
RHONE 1449 725 725 50 50
SEVERNAIA DVINA 832 537 295 65 35
ST LAURENT 551 276 276 50 50
SUSITNA 793 574 219 72 28
XI JIANG 1420 734 686 52 48
YANA 63 31 31 50 50
YANGTZE 919 564 356 61 39
YENISEI 267 134 133 50 50
YUKON 467 268 199 57 43
ZAMBEZE 64 36 29 55 45

Lors du calcul de Fco,, certaines valeurs aberrantes sont apparues pour quelques fleuves. Ainsi, pour le
Colorado et le Rio Negro, le flux de HCO3 provenant de la dissolution des ions carbonates des minéraux
carbonatés (Fcaco,) est négatif. Nous avons alors considéré que ce flux était nul, et la contribution %CO,
est alors de 100 %. Ceci peut étre di, soit & des données de départ erronées, soit & une mauvaise estimation
du rapport R, soit encore a des apports anthropiques importants qui ne sont pas pris en compte dans nos
calculs. D’un autre ¢été, pour le Yana et pour le Rhéne, Fcaco, apparait supérieur 4 Fco,, ce qui, 12 aussi,
est aberrant, sauf si on estime qu’une part non neégligeable de 1’altération des roches carbonatées est assurée
par d’autres acides que 1’acide carbonique. Nous avons considéré dans ce cas que Fcaco, pouvait atteindre
au maximum la moitié de la valeur du flux total de HCOj3 ; dés lors, la contribution %CO, est de 50 %.
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contribution des minéraux carbonatés.

Influence du drainage et de la lithologie

2.

Nous avons vu dans le chapitre II que le drainage et la lithologie jouaient tous deux un réle de premier

plan dans la consommation de CO2 par érosion chimique & 1’échelle des petits bassins versants. Nous allons
voir ici que cette double influence est plus que jamais importante & I’échelle des grands bassins fluviaux.

a) Influence du drainage

Il rend compte & la

fois de la quantité d’eau et du renouvellement des solutions en contact avec les minéraux pour les altérer,

imique.

Le drainage est un facteur important qui contréle 1’intensité de I’érosion ch
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Fig.26 — Relation entre le flur spécifique de CO; consommé (Fco,) et Uintensité du drainage (Q) pour les
grands bassins fluviaur du monde. Les cercles vides représentent les bassins dont la plus grande partie de la

superficie est occupée par des formations latéritiques et qui ne sont pas pris en compte dans le calcul de la
régression.

Fig.27 — Relation entre le fluz spécifique de CO, consommé (Fco,) et Vintensité du drainage des roches
carbonatées (L.ars) et des shales (Ip4).

et du potentiel de transfert des éléments érodés du continent vers Pocéan. On observe ainsi (fig. 26) une
relation bilogarithmique entre le flux spécifique de CO, consommsé (Fco,) et l'intensité du drainage (Q).

La dispersion du nuage de points témoigne de la présence d’autres facteurs de contrdle, mais on peut y
distinguer deux tendances. La premiére, qui regroupe les bassins de I’Amazone, de I’Orénoque, du Parana, du
Congo, du Niger, du Zambéze et du Yana, montre, & débit équivalent, un flux de CO, consommé plus faible
que P'ensemble des grands bassins fluviaux. Les six premiers bassins cités sont en grande partie recouverts
de formations latéritiques, trés pauvres en minéraux altérables et donc consommant peu de COj. En ce qui
concerne le Yana, sa trés faible température moyenne annuelle (-15°C), qui est de loin la plus faible des
bassins de climat arctique (tabl. 9), peut avoir pour effet d’inhiber les réactions d’altération chimique et
pourrait expliquer en partie la présence de ce fleuve arctique dans cette catégorie de bassins a faible Fco,.
Rappelons également que nous suspectons les données géochimiques de base sur le Yana d’étre erronées. La
deuxieme tendance observée (fig. 26) regroupe le reste des bassins, sur lesquels la consommation de CO; est
plus intense & débit équivalent que sur les bassins du premier groupe. La encore, le nuage de points est un
peu dispersé et laisse supposer I'influence d’autres facteurs tels que la lithologie notamment.

b) Influence de la lithologie

La figure 27 représente les variations de Fco, en fonction de la somme des indices (Tcarb + Lshat), qui
représentent, en %, la contribution du drainage, respectivement des roches carbonatées et des shales d’un
bassin versant au drainage total de ce bassin. On peut observer une relation positive, mais on remarquera
qu’a indice (Tcarp + Lhal) équivalent, la consommation de CQ, est moins intense sur les fleuves des régions
arctiques que sur les autres. On peut voir 13 I'influence de la faible température des zones septentrionnales
qui inhiberait les réactions chimiques d’altération.
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3. Origine des éléments dissous transportés par les fleuves

a) Bilan du CO; consommé

Nous avons reconstitué l’origine minéralogique de chaque flux d’ions majeurs transportés en solution
selon le modéle MEGA décrit plus haut dans ce chapitre au paragraphe III-B (fig. 23). Au cours du caleul,
chaque fois que le flux d’un élément donné était négatif, il a été ramené & zéro. Les résultats obtenus sont
présentés pour tous les fleuves dans le tableau 17. Pour le bassin de ’Amazone, les résultats que nous avons
obtenus sont comparés avec ceux de TARDY et al. (1993) basés sur une autre méthode de décomposition des
flux d’éléments majeurs (tabl. 16).

En ce qui concerne lorigine minéralogique du potassium et du magnésium, nos résulats sont comparables
a ceux de TARDY et al. (1993). Par contre, en ce qui concerne le calcium et le sodium, on peut noter des
différences importantes. En effet, la répartition des ions Catt entre minéraux silicatés et carbonatés est
différente d’une étude & ’autre. Ainsi, le rapport Rs) = (Na + K)si1/(Ca + Mg)si est de 0,75 seulement
selon les résultats de TARDY et al. (1993), ce qui est inférieur au rapport que nous avons calculé dans cette
étude (0,9) et & celui déterminé par PROBST et al. (1994) (1,2). La faible proportion de Ca*+ dans les eaux
drainant les roches carbonatées ainsi déterminée par TARDY et al. (1993) conduit &4 une surestimation du
flux de CO; consommé, d’autant plus que leur bilan ne tient pas compte de l'attaque des minéraux par
I’acide sulfurique provenant de ’oxydation de la pyrite.

Le flux de HCQOj3 issu du CO; d’origine atmosphérique présenté dans le tableau 17 a été calculé en
faisant le bilan de la consommation de CO2 par minéral altéré (bilan géochimique indirect) selon I’équa-
tion (36). Ce flux de CO; (Fco,th) est trés proche de celui (Fco,) calculé en soustrayant le flux de
Ca+Mg des carbonates au flux total de HCO3 (éq. 29). La figure 28 représentant la variabilité du facteur
ACOy = (Fco,th — Feo,)/(Fco,th + Fco,) sur ensemble des fleuves montre que les écarts sont relative-
ment faibles (<20 %). Pour la majorité des fleuves, ACO; est positif, ce qui veut dire que le flux de CO,
nécessaire a l’altération chimique des minéraux est supérieur au flux de COg calculé & partir du flux de
bicarbonates. Il semblerait que, dans ce cas, d’autres acides tels que des acides organiques, qui n’ont pas
été pris en compte dans nos calculs, interviendraient dans l'altération chimique, ce qui provoquerait une
surestimation de la consommation de CQO; calculée selon le bilan géochimique indirect. Lorsque ACO; est
négatif, le bilan géochimique indirect sous-estime la quantité de CO, consommé par rapport a celle calculée
selon le bilan géochimique direct. Dans ce cas, on a pu surestimer la contribution de la dissolution des
minéraux évaporitiques qui ne consomme pas de CO,.

b) Bilan de la silice

Comme nous l’avons vu auparavant, ’hydrolyse des minéraux silicatés s’accompagne souvent de la for-
mation de minéraux argileux tels que la kaolinite ou la montmorillonite. La quantité de silice libérée en
solution lors de ces processus d’altération chimique est fonction du degré d’altération et donc de la nature
des minéraux secondaires formés. Ainsi, ’anorthite s’altére en kaolinite (éq. 31) sans libérer de silice, et en
montmorillonite en puisant de la silice dans la solution environnante. D'un autre c6té, ’albite ou ’orthose
libérent 4 moles de silice pour 2 moles de Na ou de K lorsqu’elles s’altérent en kaolinite (éq. 29) et 2 moles de
silice pour 2 moles de Na ou de K lorsqu’elles s’altérent en montmorillonite (éq. 30). PEDRO (1966) définit
alors les trois grands types d’altération : (i) D'allitisation correspond au lessivage complet de la silice et &
la formation de gibbsite ; (ii) la monosiallitisation correspond & P’altération des feldspaths en kaolinite et le
rapport Si0y/Al,O3 des minéraux néoformés est de 2 ; (iii) la bisiallitisation correspond a la formation de
montmorillonite et le rapport Si03/Al;03 des minéraux néoformés est supérieur a 2.

Lors de la formation de kaolinite (monosiallitisation), seule 1’altération de 1’orthose et de I’albite libére
de la silice 4 raison de 4 moles pour 2 moles de Na ou de K libérées. Sur ces bases simples il est possible

de calculer la quantité théorique de silice (Fsio,th) libérée par altération des minéraux silicatés en kaolinite
pour chaque fleuve comme suit :

Fsio,th = 2F Nasilicates + 2Fksilicates (38)
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Tableau 16 — Origine minéralogique des concentrations en solution (umoles/l) des éléments majeurs dans

les eauz de I’Amazone et bilan du CO- consommé ; comparaison des résultats obtenus dans cette étude avec
ceuzr de TARDY et al. (1993).

Na™ K* Catt Mgt Cl- | SO;~ [ CO.

sil. évap. | sil. [ sil. carb. évap. | sil.  carb. évap. | pyr. | coms.

cette étude 27 60 24 | 38 96 33 19 24 60 19 246
TARDY et al. (1993) | 53 49 22 80 54 46 20 28 49 - 357

Tableau 17 — Fluz moyens spécifiques annuels d’éléments majeurs en solution issus de l'altération chimique
des différents minéraur (d’aprés le modéle MEGA) et bilan du CO, consommé calculé selon la méthode du
bilan géochimique indirect (tous les fluz en 103 moles/km?.an).

Na* K* Ca‘* Mg** Cl- SO~ HCO;

sil. évap. |sil. évap.| sil. carb. gypse | sil. carb. évap. | gypse pyr. | carb. atm.
AMAZONE 29 64| 26 0 41 103 35| 20 26 64 35 21 129 263
AMOUR 50 7| 4 0] 34 5 0! 15 1 7 0 16 7 126
COLORADO 59 781 4 0 0 0 671 33 0 78 67 19 0 90
COLUMBIA 83 25 9 0 44 127 10| 47 32 25 10 18 159 397
CONGO 19 0 11 0 4 15 0| 14 4 0 0 0 19 85
DANUBE 105 141 | 16 01]172 139 10] 61 35 141 10 50 174 661
FRASER 29 0} 8 0 31 125 24 8 31 0 24 12| 156 248
GANGES-BRA. 23 50| 48 0| 37 297 0 29 74 50 0 25| 371 525
GODAVARI 15 871 17 0 12 100 1] 19 25 87 1 6 125 208
HUANGHE 53 90| 4 0 0 49 281 49 12 90 28 15 62 186
HUNGHO 193 134 25 0 0 283 28 1173 71 134 28 65| 353 786
INDUS 142 165 | 44 0 65 118 281 71 29 165 28 55| 147 496
LENA 64 92] 12 0! 44 31 23| 26 8 92 23 23 38 206
LIMPOPO 10 0 1 0 3 0 0 5 0 0 0 0 0 25
MACKENZIE 14 30 2 0 0 99 40| 24 25 30 40 7] 123 174
MAGDALENA 0 294 | 39 10 0 235 113 ] 55 59 304 113 71 294 428
MEHANDI 19 103§ 9 0 0 84 88 1108 21 103 88 71 105 334
MEKONG 9 711 30 0 30 188 0 32 47 71 1] 16| 235 365
MISSISSIPPI 43 119 | 13 0 7 102 67| 55 25 119 67 24 127 260
MURRAY 0 77| 1 3 0 7 0 7 2 79 0 0 9 23
NEGRO 112 91 6 o 31 0 57T 29 0 91 57 17 0 205
NIGER 8 0 2 0 0 15 0 T 4 0 0 0 19 44
NIL 28 38| 6 0 10 18 3| 16 5 38 3 8 22 91
OB 24 10] 4 0| 24 63 0| 13 16 10 0 13 79 156
ORANGE 6 0| 0 0 2 1 0 3 0 0 0 0 1 18
ORENOQUE 20 13| 19 0{ 29 52 0 9 13 13 0 13 65 154
PARANA 13 13| 6 0| 14 11 0 7 3 13 0 5 13 64
PO 91 297 | 32 0] 82 597 3241162 149 297 324 70| 746 1218
RHONE 0 224 | 24 66| 59 580 217 0 145 290 217 0] 725 867
SEVERNAIA D.| 49 161 ] 16 0| 28 236 164 | 101 59 161 164 37| 295 543
ST-LAURENT 0 165 9 48 0 221 87| 58 55 214 87 0] 276 401
SUSITNA 72 27| 70 0| 146 176 34| 56 44 27 34 621 219 641
XI-JIANG 19 0112 0] 39 549 33 0 137 0 33 9| 686 779
YANA 0 21 0 3 0 25 2 4 6 4 2 0 31 39
YANGTZE 142 491 15 0| 45 285 19| 79 71 49 19 48 | 356 665
YENISEI 0 18 1 36 0 106 18| 10 27 54 18 0| 133 154
YUKON 26 2 8 0 32 159 11| 23 40 2 11 161 199 311
ZAMBEZE 23 0| 3 0 12 23 0 7 6 0 0 9 29 75
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Fig.28 — Différence relative entre le fluz de CO; (Fco,) calculé & partir du fluz de bicarbonates (bilan
géochimigue direct) et le fluz de CO; (Fco,th) déterminé en faisant le bilan de consommation par minéral
(bilan géochimigue indirect).

Fig.29 — Comparaison entre le flur dissous de silice théorique, calculé d’aprés le bilan par minéral avec
formation de kaolinite, et le flur dissous de silice observé.

On compare alors cette quantité théorique au flux de silice réellement exporté par les fleuves (fig. 29) o
deux tendances s’individualisent. La premiére regroupe les fleuves des régions tropicales—équatoriales dont
le flux de silice observé est proche ou supérieur & Fg;io,th. Pour ces fleuves, I’altération en est au minimum
au stade de la monosiallitisation, avec une tendance 4 1’allitisation.

La seconde tendance regroupe les fleuves des régions arides et semi-arides, des régions tempérées et des
régions arctiques. Dans ce second groupe, la quantité de silice théoriquement libérée est largement supérieure
a la quantité de silice mesurée, et le minéral secondaire néoformé serait par conséquent la montmorillonite
(bisiallitisation).

Ces deux tendances sont en accord avec les conclusions de TARDY (1969) qui montre que 1’allitisation et la
monosiallitisation sont favorisées par les climats équatoriaux et tropicaux humides et que la bisiallitisation est
favorisée par les climats tempérés ou froids ainsi que par les climats arides. Trois fleuves de climat tropical
semblent cependant ne pas rentrer dans ce schéma type puisqu’ils appartiennent 3 la seconde tendance
marquée par la bisiallitisation. Le Yangtze et le Hungho ont la majorité de leur bassin en région tropicale
humide mais drainent des régions montagneuses ol la température est plus basse. Le méme processus peut
étre invoqué pour I'Indus en climat tropical contrasté, qui draine une partie de la chaine himalayenne.

Pour permettre une caractérisation plus précise du type d’altération dominant de chacun des fleuves, nous
avons calculé le rapport molaire Re = Si0,/Al,05 des minéraux néoformés, selon la méthode développée
par TARDY (1969). Ce dernier calcule Re & partir de la composition chimique des solutions résultantes de
P’altération de roches silicatées selon 1’équation suivante :

Re = Slogx — 3Na‘silicates + 3Ksi].ic:al:es + Ca'si].icates + Mgsﬂicates - 5102
Alzog" 0,5Nagilicates + 0, 5Ksilicates + Casilicates + MEsilicates

(39)
On peut considérer Re comme un indice d’altération. Plus Re est faible, plus la quantité de silice libérée et
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évacuée est grande et plus I’érosion chimique est intense. On remarque alors sur la figure 30 que trois bassins
seulement (la Magdalena, I’Orénoque et le Niger) tendent vers V’allitisation, c’est-a-dire vers une évacuation
totale de la silice et la formation de gibbsite. Les quatre bassins suivants dans Pordre d’altération croissante
(le Mekong, le Xi-Jiang, le Congo et le Mehandi) appartiennent également aux climats des régions tropicales
et sont trés proches de la monosiallitisation (Re ~ 2).

Tous les autres bassins pour lesquels on a pu calculer Re sont au stade de la bisiallitisation. Le Yangtze,
le Hungho et I'Indus, fleuves de la zone tropicale pour lesquels nous avons déja signalé un degré d’altération
peu poussé, montrent des valeurs de Re parmi les plus élevées (entre 3 et 3,5). Il est alors intéressant de
remarquer que ces trois bassins avoisinent ou dépassent l'altitude moyenne de 1000 m et que ’altération
sur ces bassins est probablement en partie limitée par des températures plus faibles lides & l’altitude &levée.
Cette relation entre quantité de silice évacuée et altitude ou température a déja été mise en évidence tant
sur des petits bassins (MEYBECK, 1986 ; DREVER et ZOBRIST, 1992) qu’a D’échelle des grands bassins
fluviaux (PROBST, 1992). Dés lors, pour les grands fleuves mondiaux, I'indice d’altération (Re) montre une
relation positive (fig. 31) avec I’altitude moyenne des bassins, sauf pour le bassin de la Magdalena sur lequel
Paltération chimique reste trés avancée (Re = 0,6) malgré une altitude moyenne élevée (1200 m). Cette
exception peut étre expliquée par une température moyenne élevée (24°C) malgré laltitude, ainsi que par
un drainage intense (859 mm/an).

Lorsqu’on compare Re avec la température moyenne du bassin (T) sur la figure 32, on observe une
relation similaire. Cette évolution du rapport Re en fonction de la température (fig. 32) concorde tout a fait
avec les résultats obtenus par TARDY (1969) sur la dynamique de la silice d’aprés des observations faites
sur des petits bassins & substratum cristallin des régions tempérées, arides et tropicales. Ainsi, I'intensité de
Valtération reste moyenne dans les régions tempérées ou froides oli, malgré un fort drainage, la température
ralentit I’évacuation de la silice. Puis Re augmente dans les régions arides et semi-arides ot le faible drainage
et les fortes températures concentrent les solutions et favorisent la formation de montmorillonite. Enfin, dans

les régions tropicales, les fortes températures, alliées a un drainage intense, favorisent la monosiallitisation
et Pallitisation.

IIT - BILAN GLOBAL DE LA CONSOMMATION DE CO,

A - METHODE

Afin d’établir le bilan global du flux de CO, consommé par altération chimique, nous proposons d’ex-
trapoler les résultats obtenus sur les 38 grands fleuves mondiaux & I’ensemble des surfaces continentales. La
méthode d’extrapolation que nous proposons ici consiste a classer les fleuves par type climatique en fonction
de leur valeurs moyennes annuelles de débit et de température. Ces types climatiques sont regroupés en cinq
grandes zones définies dans le tableau 18 d’aprés MEYBECK (1979) : la zone arctique, la zone tempérée, la
zone aride et semi-aride, la zone tropicale contrastée et la zone tropicale humide. On considére alors que
les bassins appartenant a une zone climatique sont représentatifs de celle-ci. L’extrapolation de chaque flux
(Fc) par les surfaces pour chacune des cinq zones climatiques (c) se fera selon 1’équation suivante :

Fc = Fobs x (Sc/Sobs) (40)

Dans I’équation (40), Fobs (moles/an) est la somme des flux calculés sur chaque fleuve de la zone climatique
(c), Sobs (km?) est la somme des surfaces de chaque fleuve de la zone climatique (c) et Sc (km?) est la surface
totale de la zone climatique (c). On calcule alors le flux total pour ’ensemble des continents en faisant la
somme des flux (Fc) de chaque zone climatique. L'extrapolation par les débits est réalisée en remplagant
Sobs par la somme des débits observés sur chaque fleuve (Dobs en km®/an) et Sc par le drainage total (Dc
en km3/an) de la zone climatique :

Fc = Fobs x (Dc/Dobs) (41)
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Fig.30 — Variabilité de lindice d’altéra-
tion Re sur les grands bassins fluviauz.

Fig.31 - Relation entre l'indice d’altéra-
tion Re et laltitude moyenne des grands
bassins fluviauz.
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Tableau 18 - Caractéristiques des grandes zones climatiques (d’aprés MEYBECK, 1979) utilisées pour établir

le bilan global des flur dissous continents-océans.

zone climatique définition surface exoréique débit exoréique total
totale (10° km?) km?/an mm,/an
arctique (non glacé) T < 4°C 23,3 5497,8 236
tempérée 4 <=T < 15°C 14,1 4151,4 294
120 < Q < 630 mm/an
semi-aride et aride 15 <=T < 20°C 20,5 635,8 31
Q < 120 mm/an
tropical contrasté T => 20°C 13,2 2187,9 166
30 <= Q < 280 mm/an
tropical humide T > 20°C 28,5 24927,1 875
Q > 280 mm/an
total surfaces exoréiques 99,6 37400 375
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B- RESULTATS

Les flux de CO3 consommé, ainsi que les flux d’éléments majeurs par minéraux, extrapolés par les surfaces

et par les débits pour chaque grande zone climatique et pour la totalité des surfaces continentales exoréiques,
sont présentés dans le tableau 20.

Lorsqu’on compare les résultats des deux méthodes d’extrapolation (tabl. 20), on remarque que les
valeurs extrapolées par les débits sont semblables a celles extrapolées par les surfaces pour chaque zone
climatique, sauf pour la zone tempérée et la zone tropicale humide oti une différence importante apparait. Ces
différences se répercutent de fagon sensible sur les résultats obtenus pour ’ensemble des zones climatiques.
Pour l'ensemble du globe, la surface observée (47,4.10° km?) et le drainage observé (17428 km3/an), sur
lesquels sont basées les extrapolations, représentent prés de la moitié, respectivement de la surface totale
(99,9.10° km?) et du drainage total (37400 km?3/ an) des zones continentales exoréiques. En ce qui concerne
les zones climatiques, les surfaces observées des régions tropicales contrastées, arctiques et tropicales humides,
sont représentatives avec respectivement 70 %, 58 % et 56 % de la surface totale de la zone climatique. Par
contre, les régions tempérées et les régions arides 4 semi-arides sont nettement moins bien représentées car
les surfaces observées ne font respectivement que 35% et 18% seulement de la surface totale de la zone
climatique correspondante. Pour ces deux derniéres zones, la surface observée risque de ne pas bien rendre
compte de la lithologie moyenne de la zone climatique, et finalement de fausser quelque peu les résultats.

A Déchelle globale, le flux total de CO2 consommé extrapolé par les surfaces est estimé & 21-92.1012
moles/an, soit 0,25 & 0,26 GtC/an, ce qui est similaire & l’estimation du Temperate Stream Model (0,26
GtC/an) de MEYBECK (1987). Par contre, le flux de CO; consommsé extrapolé par les débits est estimé a
24,5-25,5.10'2 moles/an, soit 0,29-0,30 GtC/an, ce qui est comparable aux estimations de BERNER et al.
(1983) et de ProBST (1992) (respectivement 0,28 et 0,30 GtC/an). Le drainage étant le facteur principal
qui controle les flux d’érosion chimique, nous accorderons plus de confiance aux extrapolations basées sur les
débits. La contribution du flux de CO; consommé au flux total de bicarbonates est alors de 66,5 %, proportion
presque identique & celle proposée par MEYBECK (1987). Les résultats rassemblés dans le tableau 19 montrent
que la zone aride 4 semi-aride est logiquement la moins consommatrice de CO, (62.10® moles/km?.an), du
fait de son faible drainage. Viennent ensuite les zones tropicales contrastées (144.10% moles/km?.an) et les
zones arctiques (190.10° moles/km?.an).

La consommation de COy est la plus intense dans les régions tempérées (435.103 moles/km?.an), suivies
de prés par les régions tropicales humides (379.10° moles/km? .an), alors que ces dernitres ont un drainage
nettement plus fort (875 mm/an) que les zones tempérées (294 mm/an). Ce paradoxe peut étre expliqué par
le fait que les zones tempérées ont un substratum composé de roches plus facilement altérables, comme les
carbonates ou les shales par exemple, ce qui permet & P’altération chimique de consommer autant de CO; que
dans les zones tropicales humides dont le drainage est presque deux fois plus fort. Pourtant, la contribution
de la dissolution des carbonates au flux total de bicarbonates est plus faible pour la zone tempérée que pour
la zone tropicale (tabl. 19), ce qui voudrait dire que la forte consommation de CO; de la zone tempérée

Tableau 19 ~ Fluz moyens spécifiques annuels d’ions bicarbonates (Fico, ), de COy consommé (Fco,) et de
bicarbonates issus de la dissolution des minérauz carbonatés (Fcaco,) pour les différentes zones climatiques

et pour l'ensemble des surfaces exoréiques (Fco, €t Fcaco, sont calculés par la méthode du bilan géochimique
direct).

zone S Q Fucoys Fco, Fcaco; | Fco,/Fuco; Fcacos/FHco,
climatique 10° km?® mm/an 10° moles/km?.an %
arctique (sans glace) 23,3 236 302 190 112 62,9 37,1
tempérée 14,1 294 638 435 203 68,2 31,8
semi-aride et aride 20,5 31 79 62 17 78,5 21,5
tropical contrasté 13,2 166 185 144 41 77,8 22,2
tropical humide 28,5 875 588 379 209 64,4 35,6
Total surf. exoréiques 99,6 375 370 246 124 66,5 33,5
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Tableau 21 ~ Origine minéralogique des produits de laltération chimique en % du fluz total de chaque
élément ; comparaison avec d’autres estimations.

WOLLAST et
ce travail MEYBECK MACKENZIE MEYBECK HOLLAND
(1987) (1983) (1979) (1978)
Cat*  silicates 17 26 18 5 18
carbonates 65 67 68 82 68
évapaorites 18 7 14 13 14
Mg*™  silicates 56 48 68 8 57
carbonates 44 42 40 81 37
évaporites 0 10 11 11 6
Nat silicates 39 46 43 44 48
évaporites 63 54 57 56 52
K* silicates 81 95 100 100 83
évaporites 19 5 0 0 17
Cl~ évaporites 100 100 - 100 100
SOy~  évaporites (sulfates) 61 60 72 72 50
pyrite 39 40 28 28 50
HCO; carbonates 33 33 35 44 35
atmosphére 67 67 56 56 65
mat. org. fossile - - 9 - -
s silcates 34 35 45 14 14
carbonates 37 51 38 68 86
évaporites 29 14 17 18

serait plutdt due a la présence abondante de shales, roches sensibles & I’altération chimique mais peu ou pas
carbonatées, plutét qu’a des carbonates.

Le tableau 21 montre I’origine minéralogique des flux, exprimée en pourcents de la totalité du flux
de chaque élément chimique majeur. On remarque ainsi que le flux de calcium est essentiellement di 3
la dissolution des carbonates (65 %), les flux de magnésium et de potassium & la dissolution des silicates
(56 % et 81 % respectivement) et le flux de sodium 2 la dissolution des évaporites (63 %). Ainsi, 37% des
flux de cations sont produits par 1’altération des carbonates, 34 % par laltération des silicates et 29% par
la dissolution des évaporites. Lorsqu’on compare ces résultats a ceux obtenus antérieurement par d’autres
auteurs (tabl. 21), on remarque que la contribution des évaporites aux flux de cations que nous avons
calculés est pratiquement le double de celle estimée par d’autres auteurs. La contribution des évaporites est
essentiellement déterminée par les flux d’ions SO2~ et Cl~. Or Dintensité de ces flux est trés sensible aux
activités anthropiques et aux pollutions, dont les contributions sont difficilement estimables.

IV - MODELISATION

PROBST (1992) et PROBST et al. (1992a) déterminent par régression multiple les relations entre les
flux d’éléments majeurs en solution et les paramétres hydroclimatiques, biologiques et géologiques pour les
grands bassins fluviaux. Le flux de bicarbonates transportés par les grands fleuves mondiaux (Fuco,), en
10% moles/km?.an, s’exprime alors en fonction du drainage (D) en mm/an, de I'intensité culturale (Ic) en %
et de la pente moyenne des terrains (Pt) en %, comme suit :

In(Frco,) = 0, 7141n(D) + 0, 047Pt + 0,022Ic — 1,933 (42)

Nous proposons ici de déterminer un modéle multivari¢ similaire pour les flux spécifiques de CO, consommé.
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A - METHODE DE CALCUL

Le flux de CO; consommé par érosion chimique est contrlé par différents facteurs environnementaux
tels que le drainage et la lithologie. Nous avons vu que ces deux paramétres ne pouvaient expliquer & eux
seuls la variabilité de la consommation de CO; sur les grands bassins fluviaux. Nous proposons maintenant
de mettre en relation la consommation de CO; avec les principaux facteurs environnementaux que nous
avons définis au début de ce chapitre (tabl. 9 et 10), et de définir parmi eux ceux qui la contrélent de facon
significative. Pour cela, nous avons utilisé les procédures de régression multiple du logiciel de traitement de
données SAS (SAS Institute Inc., 1985). Ces procédures introduisent une i une les variables explicatives
indépendantes dans un modéle & p variables, en retenant 4 chaque pas le modéle & p+1 variables ayant le
meilleur coefficient de corrélation. Ensuite, la sélection du modéle possédant le nombre optimal de variables
est basée sur le calcul d’'un paramétre statistique, le C(p) de MaLLow (1973), déterminé & chaque pas de
la régression. Le C(p) correspond au carré de l’erreur totale pour un modile a p variables et il est calculé

comme suit :
Co) = o) - (N - 2p) +1 #3)

ou SSE(p) est la somme des carrés des erreurs pour le modéle & p variables, MSE est la moyenne des
carrés des erreurs (variance), N est la taille de ’échantillon et p est le nombre de variables introduites dans
le modéle. Lorsque C(p) > (p + 1), le modéle est incomplétement spécifié, c’est-a-dire qu’il ne contient pas
assez de variables. Lorsque C(p) < (p + 1), le modéle est sur-spécifié, c’est-a-dire qu'’il contient probablement
trop de variables. Nous considérerons que le nombre optimal de variables dans le modéle est atteint dés que

C(p) devient inférieur & p+1. De plus, nous ne retiendrons dans le modéle que les variables dont le seuil de
signification est inférieur & 10 %.

B - RESULTATS

L’intensité de la consommation de CO, (Fco,) ainsi que le flux spécifique de bicarbonates transporté
par les fleuves (Fuco,), tous deux exprimés en 103 moles/km?.an, sont introduits dans les procédures de
régression multiple comme variable dépendante. Les différentes variables explicatives testées sont le drainage
(D) en mm/an, I’altitude moyenne (H) en m, la pente moyenne des terrains (Pt) en %, I'indice de drainage
des roches carbonatées (Icarb) en %, l'indice de drainage des shales (Ishal) en %, I'indice de végétation (Iv)
variant de 0 & 6, I'intensité culturale (Ic) en % et I'indice de protection des sols (Ips) variant de 0 6. La

pluviosité (P) en mm/an ainsi que la température de l’air (T) en °C n’ont pas été introduites dans le modéle
car elles sont corrélées au drainage.

L’évolution de C(p) en fonction de (p+1) (fig. 33) permet de retenir un modéle & 5 variables, qui exprime
le logarithme népérien de Dintensité de la consommation de CO; (Fco,) en fonction du drainage (D), de
la pente des terrains (Pt), du coefficient d’intensité culturale (Ic) et des coefficients de drainage des roches
carbonatées (Icarb) et détritiques argileuses (Ishal), selon 1’équation suivante :

In(Fco,) = 0,5271In(D) + 0,037Pt + 0, 012Ic + 0, 014Icarb + 0, 007Ishal + 1,42 (44)
Le coefficient de corrélation est de 0,90 et le modéle est significatif 2 0,01%. En ce qui concerne le flux

spécifique de bicarbonates (Fyco,), un modéle & 5 variables est également retenu (fig. 33) et I’équation
correspondante est la suivante :

In(Frco,) = 0,615In(D) 4 0,039Pt + 0, 017Ic + 0, 012Icarb + 0, 008Ishal + 1, 156 (45)

Le coefficient de corrélation est de 0,92 et le modéle est significatif & 0,01 %.

Les modeles que nous avons définis (éq. 44 et 45) contiennent un plus grand nombre de variables que celui
proposé par PROBST (1992) et PROBST et al. (1992a) pour le flux de bicarbonates (éq. 42). Le logarithme
népérien du drainage (D) est la premiére variable explicative introduite par la procédure, ce qui confirme
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la bonne corrélation entre le flux spécifique de CO, consommé et le drainage que nous avons observé plus
haut (fig. 33).

Tout comme pour le modéle de PROBST (1992), nos deux modéles retiennent I'indice d’intensité culturale
(Ic) et la pente des terrains (Pt). PROBST (1992) expliquait la présence de ces deux paramétres dans son
modele par leur relation avec la distribution globale des surfaces carbonatées correspondant aux régions
montagneuses et aux grandes régions cultivées de I’hémisphére Nord. Cette explication parait moins sa-
tisfaisante aujourd’hui, car les intensités de drainage des roches carbonatées (Icarb) et des shales (Ishal),
présentes dans nos modgles, auraient dii prendre la place de Ic et Pt. Le facteur pente (Pt) pourrait plutét
traduire la fracturation plus importante des roches et leur plus grande exposition & Daltération chimique
dans les zones récemment affectées par des orogenéses. Ainsi, nous avons pu voir au chapitre II que le flux
de CO3 consommé est deux fois plus grand lors de laltération des roches volcaniques acides que lors de I’al-
tération des roches plutoniques, pourtant chimiquement trés proches. Par contre, aucune autre explication

que celle apportée par PROBST (1992) ne permet d’expliquer la présence de indice d’intensité culturale (Ic)
dans nos deux relations.

Enfin, les figures 34a et 34 b montrent que les flux théoriques calculés pour chacun des 45 fleuves & I’aide
des équations (44) et (45) sont relativement bien ajustés aux flux observés.
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V - CONCLUSIONS

Le flux moyen annuel de CO; consommé par érosion chimique a été déterminé pour 38 grands bassins flu-
viaux a partir des flux de bicarbonates et d’éléments majeurs corrigés des apports atmosphériques et exportés
par les fleuves. Pour déterminer ces flux de CO; consommé, nous avons développé une méthode (modéle
MEGA, “Major Elements Geochemical Approach”) qui permet de reconstituer ’origine minéralogique de
chacun des flux d’éléments majeurs issus de 1’érosion chimique des roches. Le flux de CO; consommé peut
alors étre estimé de deux maniéres : (i) directement & partir des flux de bicarbonates auxquels on retranche
la part provenant des minéraux carbonatés (bilan géochimique direct), (ii) indirectement en faisant le bilan
de la consommation de COz par minéral dissous (bilan géochimique indirect).

La variabilité des flux moyens annuels spécifiques de CO; ainsi calculés est trés forte. C’est sur le petit
bassin du P4 que la consommation de CO; est la plus intense, avec un flux de prés de 1200.10% moles/km?.an.
Par contre, cette consommation peut étre également trés faible comme sur le bassin du Murray ol elle
n’atteint que 20.10% moles/km?.an, soit 60 fois moins que sur le bassin du Pé.

Les deux principaux facteurs de la variabilité du flux de COy consommé d’un fleuve & ’autre sont
Pintensité du drainage et la lithologie. Ainsi, plus le débit augmente, plus la consommation de CQ5 est
intense. Cependant, pour certains fleuves, & drainage équivalent le flux de CO2 consommé est plus faible
que celui observé pour l’ensemble des fleuves. Les bassins qui s’écartent ainsi de la tendance générale (les
bassins de I’Amazone, de ’Orénoque, du Parana, du Congo, du Niger et du Zambéze) sont tous recouverts,
en partie ou en totalité, d’épais profils latéritiques, qui sont trés pauvres en minéraux altérables et dont
Valtération chimique limitée consomme peu de COs.

L’influence de la lithologie apparait également & travers deux parameétres, Icarb et Ishal, qui représentent
la contribution relative, respectivemnent du drainage des roches carbonatées et du drainage des roches détri-
tiques argileuses au drainage total. En effet, plus Icarb et Ishal augmentent, plus le flux de CO» a tendance
a augmenter. Cependant, cette relation n’est pas trés nette, ce qui laisse penser que d’autres types de roches
et/ou d’autres facteurs tels que la température moyenne de l’air sont & prendre en compte. On a alors pu
metire en évidence une relation entre le flux de CO; consommé et la contribution moyenne (Icarb + Ishal)

du drainage des roches les plus consommatrices de CO, (les roches carbonatées et les roches détritiques
argileuses) au drainage total du bassin.

Nous avons alors utilisé une procédure de régression multiple pour déterminer une relation entre le flux
de CO3 consommé et les principaux paramétres hydroclimatiques, biologiques et géologiques des bassins. La
modélisation par régression multiple met en évidence I'influence positive de cing parametres qui sont, par
ordre d’importance : le drainage, la pente des terrains, la proportion de surfaces cultivées, la contribution
du drainage des roches carbonatées et des roches détritiques argileuses au drainage total. La présence du
facteur “pente” parmi les cinq variables retenues pourrait s’expliquer par ’exposition plus importante des
roches a 1’érosion chimique dans les zones soumises & des orogenéses récentes. Par contre, le réle des cultures
dans 'intensité de la consommation de CO2 parait plus difficile & expliquer, sinon que I'indice d’intensité

culturale pourrait traduire I'influence d’un autre facteur qui n’est pas pris en compte dans la procédure de
régression multiple.

Grace au modele de décomposition des flux d’éléments majeurs (MEGA), 'origine minéralogique de
chaque flux a été reconstituée dans chaque bassin. Nous avons pu alors effectuer une rapide étude de la
dynamique de la silice sur les grands bassins fluviaux. Deux grands ensembles de bassins se sont alors indi-
vidualisés : (i) les bassins des régions tropicales, oi I’évacuation de la silice est importante et oti Paltération
chimique trés poussée tend vers la monosiallitisation et l’allitisation ; (ii) les bassins des régions arides,
tempérées et arctiques, ol ’évacuation de la silice est plus modérée et oii I'altération est plutot de type
monosiallitique. Nos résultats rejoignent les conclusions de TARDY (1969) sur la dynamique de la silice dans
des petits bassins versants sous climats tropicaux—équatoriaux, arides et tempérés. Ceci confirme en partie
la validité de la méthode du bilan géochimique utilisée pour reconstituer P’origine minéralogique des flux
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d’éléments majeurs ainsi que le flux de CO; consommsé. Cela montre en outre que la méthode peut &tre
utilisée pour étudier la dynamique de 1’érosion chimique sur les grands bassins versants.

Pour finir, nous avons extrapolé & 1’ensemble des surfaces continentales les flux de CO; consommé ainsi
que les flux d’éléments majeurs, décomposés par minéraux d’origine, déterminés pour chaque bassin. Le flux
moyen de CO, consommé par érosion chimique des continents est ainsi estimé a 0,29 GtC/an (24,5.10'2
moles/an). Cette estimation est légérement supérieure & celle de MEYBECK (1987), mais comparable 3 celles
de BERNER et al. (1983) et PROBST (1992).
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Chapitre IV

VARIATIONS SAISONNIERES ET INTERANNUELLES DE
LA CONSOMMATION DE CO,. CAS DES BASSINS DE LA
GARONNE ET DU CONGO

Nous avons observé jusqu’a maintenant les variations spatiales de la consommation de CQ, et des facteurs
tels que la lithologie et le drainage qui la contrélent. 11 s’agit maintenant d’étudier les fluctuations temporelles
de cette consommation de CO,. L’étude de ces fluctuations, en relation avec les paramétres hydroclimatiques,

devrait nous permettre de mieux connaitre les mécanismes qui réglent la consommation de CO5 & ’échelle
d'un grand bassin versant.

Pour cela nous étudierons en détail deux bassins versants : (1) le bassin de la Garonne, en climat tempéré,
pour lesquels nous avons rassemblé les données moyennes mensuelles de température de 1’air et de débit pour
la période 1948-1989 ainsi que les données de concentration en éléments majeurs dissous pour la période
1971-1992 ; (ii) les bassins du Congo et de ’'Oubangui (affluent du Congo), en climat tropical humide, pour
lequel nous disposons des données mensuelles de débit et de concentration en éléments majeurs dissous depuis
1987. Pour chacun de ces bassins, nous déterminerons les variations saisonniéres du flux de CQ, consommé
par érosion chimique & ’aide du modéle de bilan géochimique développé dans le chapitre précédent, puis
nous déterminerons 'influence du débit et de la température sur ces fluctuations.

I- BASSIN DE LA GARONNE

A - MATERIEL

1. Présentation du bassin

Le bassin de la Garonne (fig. 35) est I’'un des principaux bassins versants frangais, avec une superficie de
52000 km? et un débit moyen annuel de 684 m3 /s & la station de jaugeage du Mas d’Agenais pour la période
1971-1984 (ETCHANCHU et PROBST, 1988). Les caractéristiques hydrogéochimiques du bassin sont bien
connues, notamment a travers le suivi de qualité des eaux effectué par PAgence de Bassin Adour-Garonne
(AFBAG) et les travaux de ProBST (1983) et ETCHANCHU (1988).

Le bassin est divisé en trois grandes structures géologiques : (i) la partie Sud-Ouest du Massif Central,
constituée essentiellement de formations plutoniques et métamorphiques du socle hercynien, couvertes au
Sud par des formations carbonatées mésozoiques et au Nord par des formations volcaniques tertiaires ; (ii)
la chaine des Pyrénées, composée de formations plutoniques et métamorphiques, recouverte au Nord par
des formations carbonatées d’sge secondaire et tertiaire ; (iii) le bassin sédimentaire Aquitain, ol affleurent
essentiellement des molasses oligocénes non carbonatées sur la rive gauche de la Garonne et des molasses
miocénes carbonatées sur la rive droite de la Garonne. Ainsi, le substratum du bassin de la Garonne est
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Fig.35 — Carte de situation du bassin de la Garonne.

composé de 30 % de roches plutoniques et métamorphiques, 23 % de roches carbonatées, 16 % de molasses
non carbonatées, 15 % de molasses carbonatées, 13 % d’alluvions récentes et de 3% de formations volcaniques
(calculé d’aprés la carte géologique de France au 1/1 500 000 ; BRGM, 1980).

2. Les données

Les valeurs moyennes mensuelles de la température de ’air nous ont été fournies par I’Agence de Bassin
Adour-Garonne (AFBAG) pour les stations d’Agen, de Toulouse, de Millau et de Saint-Girons (fig. 35),
de 1949 & 1989. L’AFBAG nous a également fourni les débits moyens mensuels de la Garonne au Mas
d’Agenais pour la méme période de temps. Les données de concentrations en éléments majeurs dissous,
pour la période 1971-1989, ainsi que les débits instantanés correspondants, publiés annuellement par le
Ministére de I’Environnement (1971-1989), proviennent également de la banque de données de ’AFBAG.
L’échantillonnage est effectué une fois par mois environ, i la station de Couthures, située & 12 km en
aval du Mas d’Agenais. De 1989 & 1991, les données de concentrations en éléments majeurs et les débits
correspondants ont été acquis au cours du programme ONT Garonne (“Observatoire National de Terrain

Garonne”) de DBT (“Dynamique et Bilan de la Terre”) 4 la station de La Réole (30 km en aval du Mas
d’Agenais), avec un échantillonage hebdomadaire.

Dans un premier temps, nous examinerons les fluctuations saisonniéres et interannuelles des débits et de
la température de ’air sur les 40 dernitres années, et nous tenterons de dégager les principales relations Hant
ces deux parameétres. Ensuite, nous examinerons 1’évolution de la consommation de CO, au cours des 20
derniéres années, et nous tenterons de déterminer l'influence des fluctuations hydroclimatiques sur celle-ci.
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B - FLUCTUATIONS DES DEBITS ET DE LA TEMPERATURE DE L’AIR DEPUIS 1950

Dans le premier chapitre de cette étude, nous avons pu voir que la température était un facteur potentiel
important de I’érosion chimique. En effet, la température influence la solubilité ainsi que la vitesse de
dissolution des différents minéraux. En outre, la température contrdle aussi la vitesse de minéralisation de
la matiére organique dans les sols : plus il fait chaud, et & condition que le sol soit suffisamment humide,
plus la dégradation de la matitre organique est intense et plus la pCO; des sols est élevée, ce qui aura pour
conséquence d’accroitre I’agressivité des eaux percolant dans ces sols.

Un autre facteur potentiel de I’érosion chimique, et donc de la consommation de CO,, est l'intensité
du drainage. En effet, plus ’humidité des sols est forte, plus la dégradation de la matiére organique et
la production d’acide carbonique sont élevées et plus la dissolution des minéraux est intense. En outre,
Iintensité du drainage rend compte a la fois du renouvellement des solutions altérantes en contact avec
les minéraux et de l'intensité du transfert des éléments en solution, depuis les fronts d’altération jusqu’aux
océans.

Sur le bassin de la Garonne, les fluctuations de la consommation de CO; par érosion chimique devraient
ainsi pouvoir étre relies aux variations du drainage et de la température. Nous proposons dans un premier
temps d’examiner les fluctuations saisonnitres et interannuelles des débits de la Garonne au Mas d’Agenais
et de la température de 1’air du bassin.

L’étude du régime hydrologique de la Garonne a déja fait I'objet de nombreuses études parmi lesquelles
on peut citer celles de PARDE (1956), LAMBERT (1975) et PROBST et TARDY (1985). Ces derniers, dans une
étude hydroclimatique détaillée du bassin de la Garonne et de ses affluents, ont montré que les variations
de débit a ’exutoire du bassin sont tout & fait représentatives des fluctuations climatiques moyennes qui
ont affecté ’ensemble du bassin. Au cours des 80 derniéres années, trois grandes périodes hydroclimatiques
sont mises en évidence : une période humide de 1914 2 1941, une période séche de 1942 & 1958, et enfin une
période moyennement humide, dite “normale”, de 1959 a 1978.

Nous proposons dans ce travail de comparer ’évolution des débits de la Garonne & Pexutoire du bassin
avec celle de la température de 1air, de 1949 a 1989.

1. Choix des données de température

L’AFBAG nous a fourni des valeurs moyennes mensuelles de la température de I’air pour quatre stations
réparties sur le bassin de la Garonne (fig. 35). Ces stations sont Agen sur le cours inférieur de la Garonne,

Toulouse au centre du bassin, Saint-Girons dans les Pyrénées et enfin Millau sur le cours supérieur du Tarn
dans le Massif Central.

La détermination d’une température moyenne de 1’air précise représentative du bassin 4 partir de quatre
stations seulement, méme judicieusement réparties, apparait difficile. Nous proposons donc de choisir la
station la plus représentative des variations de température de 1’air sur le bassin. Celle de Toulouse, située
au centre du bassin, entre Massif Central et Pyrénées, et soumise aux diverses influences climatiques, apparait
toute désignée. De plus, les valeurs moyennes mensuelles de la température de l’air & Toulouse sont celles

qui sont le mieux corrélées (r =0,97) aux valeurs moyennes mensuelles de la température de I’eau mesurée
au Mas d’Agenais, & l'exutoire du bassin (fig. 36).

2. Variations saisonnidres des débits et de la température de ’air

Le débit de la Garonne au Mas d’Agenais peut étre assimilé au drainage moyen du bassin versant, lequel
correspond & la différence entre le volume d’ean précipitée et le volume d’eau évapotranspirée. Ce dernier

est en partie fonction de la température. Dés lors, on devrait observer une relation négative entre le débit
et la température.

La figure 37 représente les variations saisonniéres interannuelles du débit de la Garonne au Mas d’Agenais
et de la température de I’air & Toulouse pour la période 1949-1989. La température est & son minimum en
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janvier, puis remonte dés le mois de février pour atteindre son maximum au mois de juillet. On distingue
deux périodes dans le régime hydrologique de la Garonne : une période de hautes eaux, de novembre a
mai, et une période de basses eaux, de juin 3 octobre. Le débit est maximum en février, puis il décroit
et atteint son minimum en aoit. Il marque cependant un palier de mars & mai, en raison de la fonte des
neiges. Les variations de débit s’opposent donc & celles de la température, avec un déphasage d’un mois
environ. C’est pourquoi nous avons décalé le débit moyen mensuel d’un mois avant de le mettre en relation
avec la température de ’air. Le débit apparait alors comme une fonction inverse de la température (fig. 38),
mais avec une variabilité importante pour les faibles et les moyennes températures. Examinons maintenant

I’évolution de ces deux paramétres d’une année sur Pautre.
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3. Variations interannuelles des débits et de la température de 'air

Les moyennes interannuelles de température de I’air & Toulouse et de débit au Mas d’Agenais pour la
période 1949-1989 sont respectivement de 12,8°C et de 610 m3/s (370 mm/an). L’évolution des moyennes
mobiles sur cinq ans du débit et de la température de I’air de 1949 3 1989 est présentée sur la figure 39. On
remarque en premier lieu ’alternance des périodes de faibles débits (périodes séches) avec des périodes plus
humides de forts débits, I’intervalle de temps entre deux périodes séches étant de 3 4 4 ans en moyenne. Il
en est de méme pour la température de V’air, avec cependant des périodes généralement plus longues (de 5
a 6 ans). Ainsi, deux périodes froides, le plus souvent courtes, sont séparées par une période de 5 4 6 ans
comportant 2 maxima bri¢vement entrecoupés d’une période légérement plus fraiche.

On remarque ensuite que la température de Dair et le débit évoluent en opposition de phase & 1’échelle
des 40 derniéres années, tout comme & 1’échelle des saisons (fig. 39). En effet, les périodes humides, comme
de 1967 4 1974 ou de 1975 & 1981, sont plutdt des périodes froides, et inversement, les périodes séches sont
généralement chaudes.

Si température et débit évoluent en sens opposé & ’échelle de quelques années, on observe par contre
une tendance a ’accroissement de ces deux paramétres climatiques au cours des quarante derniéres années.
Ainsi, depuis 1950, le climat du bassin de la Garonne est devenu plus humide mais également plus chaud.
On reconnait 14 le mode climatique normal chaud-humide/froid-sec défini par TARDY (1986) par opposition
au mode climatique anormal chaud-sec et froid-humide. En outre, cette tendance & Paugmentation du débit
avec la température de l’air depuis 40 ans sur le bassin de la Garonne rejoint les conclusions de PROBST et
TARDY (1989), qui montrent qu’au cours du dernier sitcle et i ’échelle globale les fluctuations du drainage
suivent une tendance & ’augmentation, en méme temps que les variations de la température de 1’air.

Pour chaque année, on définit le mode climatique par rapport a la moyenne interannuelle du débit
(610 m*/s) et de la température (12,8°C). Pour les 40 derniéres années, le mode climatique annuel dominant
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Fig.39 — Evolution de la température moyenne de lair & Toulouse (T) et du débit moyen de la Garonne au

Mas d’Agenais (Q) de 1952 & 1987. Les valeurs de température et de débit sont des moyennes mobiles sur
J ans.

Fig.40 — Répartition des années selon les principauz modes climatiques (froid-humide, chaud-humide,
frotd—sec et chaud-sec). Les modes climatiques sont défints par rapport auzr moyennes interannuelles de tem-
pérature de l'air & Toulouse (12,8°C) et de débit au Mas d’Agenais (610 m3/s) pour la période 1949-1989.
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n’apparait pas clairement, comme le montre la figure 40 représentant la distribution des moyennes annuelles
dans un diagramme débit/température. Ainsi, 12 années sont de type froid-humide, 11 années de type
chaud-sec, 10 années de type froid—sec et 7 années de type chaud-humide. La répartition est donc dispersée
entre les différents modes climatiques, et la relation négative observée entre le débit et la température &
’échelle des variations saisonniéres n’apparait plus & I’échelle des variations interannuelles. Cependant, le

mode climatique anormal (froid-humide et chaud-sec), au sens de TARDY (1986), est le plus représenté avec
23 années contre 17 pour le mode normal.

En résumé, les relations débit-température de l’air sur le bassin de la Garonne varient selon 1’échelle
de temps & laquelle on les observe. Ainsi, le débit est une fonction négative de la température & 1’échelle
des variations saisonniéres, comme a 1’échelle d’une année ou de 4 4 5 ans. Par contre, la tendance est a
laccroissement conjoint du débit et de la température de ’air sur les 40 derniéres années.

C - FLUCTUATIONS DE LA CONSOMMATION DE CO; SUR LE BASSIN DE LA GARONNE DE
1971 A 1991

1. Variations saisonniéres de la concentration en HCOj3

On peut observer deux tendances dans les variations saisonniéres de la concentration en bicarbonates
des eaux de la Garonne & I’exutoire du bassin : les périodes de forts débits montrent généralement les plus
fortes concentrations en bicarbonates alors que les concentrations en HCOJ les plus faibles s’observent le plus
souvent lorsque les débits sont peu importants (fig. 41). Cette relation positive est également observée pour le
calcium et le magnésium par ETCHANCHU (1988) & I'exutoire du bassin et par PROBST et BAZERBACHI (1986)
sur la Garonne amont. Elle serait liée & la température plus basse qui favoriserait la mise en solution de la
calcite en hiver. En outre, PROBST et BAZERBACHI (1986) observent que, pour chaque période hydrologique
(période de hautes eaux de décembre a juillet et période de basses eaux d’aofit & novembre), la concentration
en HCOZ est reliée négativement au débit, ce qui correspond & un phénomene de dilution. Cette relation
a lintérieur de chaque période hydrologique n’est pas observée sur la Garonne aval, probablement parce

que les concentrations, trés hétérogénes, résultent de I’apport de nombreux affluents drainant des zones
hydroclimatiques différentes.

La concentration moyenne interannuelle en bicarbonates des eaux de la Garonne an Mas d’Agenais de
1971 & 1991 est de 137 mg/l. Les variations interannuelles montrent une tendance & I’accroissement de
1971 & 1984 (fig. 42) comme I’avaient déja observé ETCHANCHU et PROBST (1988), mais semblent décroitre
depuis le maximum de 1987, notamment avec les faibles concentrations de 1989 et 1990. ETCHANCHU et
ProBsT (1988) attribuaient cette augmentation (d’environ 5%) entre 1971 et 1984 & ’accroissement des

épandages d’engrais qui acidifient les sols par oxydation des composés azotés et contribuent a la dissolution
des carbonates.

L’information apportée par les bicarbonates sur les processus d’altération chimique sur le bassin de
la Garonne est trés hétérogéne et difficile 4 décoder. En effet, la concentration en bicarbonates résulte a
la fois de la dissolution des roches carbonatées et de celle des roches silicatées, lesquelles sont réparties
sur ’ensemble du bassin versant de la Garonne climatiquement hétérogéne. L’estimation de la part de

CO, atmosphérique dans la concentration en HCO3 devrait permettre de mieux apprécier les mécanismes
contrdlant les variations de cette concentration.

2. Détermination du flux de CO; consommsé par érosion chimique

Pour estimer le flux de CO; consommé par érosion chimique sur le bassin de la Garonne, nous utiliserons
la méthode géochimique développée dans les chapitres II et III de ce mémoire. Cette méthode sera appliquée
aux flux instantanés d’éléments majeurs en solution issus de I’érosion. Ces flux résultent du produit de la
concentration mesurée au temps t, et corrigée des apports atmosphériques, par le débit correspondant.
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a) Validité des données publiées par le Ministére de I’Environnement (1971-1989)

Avant de procéder & I’estimation de la consommation de CO3 sur la base des flux molaires d’éléments
majeurs, nous avons examiné la qualité des analyses utilisées en vérifiant notamment 1’électroneutralité.
Pour cela nous avons calculé pour chaque échantillon erreur sur la balance ionique des solutions :

erreur = [(Zcations — Zanions)/(Ecations + Lanions)] x 200 (46)

L’erreur généralement admise est de I’ordre de 5 & 6%. Pour 20% des analyses, I’erreur sur la balance
lonique dépasse 10% et correspond dans pratiquement tous les cas & un déficit cationique. ETCHANCHU
(1988), qui a utilisé des données ayant la méme source, attribue ce déficit & un dosage tardif du calcium. En
effet, les eaux de la Garonne sont proches de la saturation vis-i-vis de la calcite, laquelle a pu précipiter,
dans certains cas, avant que le calcium ne soit dosé. Nous avons donc corrigé les concentrations en calcium,
de fagon & rétablir 1’équilibre de la balance lonique & chaque fois quun déficit de cations était observé.
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b) Correction des apports atmosphériques

Comme pour ’ensemble des grands fleuves mondiaux, on considérera que les rejets anthropiques modifient
peu les flux d’éléments majeurs (Ca, Mg, Na, K, HCO3, SOy, Cl et SiO;) transportés par la Garonne. Le
flux d’un élément majeur donné issu de )’altération chimique (Fec) est alors égal 4 la différence entre le flux
transporté par la Garonne (Ft) et le flux apporté par les précipitations (Fatm).

Fec = Ft — Fatm 4n

Pour estimer les apports atmosphériques, nous avons utilisé les concentrations moyennes des éléments ma-
Jeurs dissous dans les eaux de pluie du bassin de la Garonne (tabl. 22), déterminées par ETCHANCHU (1988).
La concentration moyenne en Cl~ est calculée pour ’ensemble du bassin en utilisant les gradients de con-

centration en chlorures dans les eaux de pluie frangaises en fonction de la distance & 1’océan définis par
MEYBECK (1986).

Tableau 22 — Concentrations moyennes en éléments majeurs dans les eauz de pluie du bassin de la Garonne
d’aprés ETCHANCHU (1988).

Cat? Mgt™ Na™* K+ cl- SO, ~ NO7
mg/1 0,78 0,25 0,46 0,14 1,28 1,96 0,55

Les concentrations moyennes des autres éléments (Cjatm) sont alors calculées sur la base des rapports
ioniques Cjatm/Ccjatm dans les précipitations (d’aprés MEYBECK, 1986). Dés lors, les flux (F;atm) apportés
par les pluies (P) sur le bassin sont calculés pour chaque élément majeur comme suit :

Fiatm = Cjatm x P (48)

L’intensité moyenne des précipitations (P, en mm/an) est calculée pour ’ensemble du bassin sur la base du
débit (Q, en mm/an) de la Garonne, en utilisant la relation empirique P = f(Q) définie par ETCHANCHU
(1988) :

P = (Q+615)/1,07 (49)

Pour chaque élément de concentration Ciatm dans les eaux de pluie et C;t dans les eaux de la Garonne, on
peut calculer le flux d’érosion chimique (Fec) d’aprés les équations (47), (48) et (49) :

Fec = (Cit x Q) — Ciatm[(Q + 615)/1,07] (50)

¢) Décomposition des flux d’éléments majeurs dissous

Le modéle géochimique déja utilisé pour le calcul du flux de CO; consommé sur les grands bassins
fluviaux du monde (chapitre III) nous permet ici aussi de faire le bilan de I’altération par grande catégorie
minéralogique. Ainsi, la consommation de CO; peut étre estimée de deux fagons : (i) directement, en
soustrayant le flux molaire de Ca+Mg provenant de l’altération des carbonates du flux total de HCO3,
(ii) indirectement, en faisant le bilan de la consommation de CO; par minéral altéré. Ce modéle géochimique
a di étre adapté au cas du bassin de la Garonne, car une partie importante de sa superficie est soumise a

une intense activité agricole. Il est apparu en effet nécessaire de tenir compte des effets directs et indirects
des épandages d’engrais sur les surfaces agricoles.

Détermination des rapports Ry;1 et Ryyr

Le rapport Rs) = (Na + K)/(Ca + Mg) des eaux drainant les roches silicatées du bassin de la Garonne
est estimé & 1,24, en faisant la moyenne des rapports de chaque type de roche silicatée affleurant sur le bassin
de la Garonne, pondérée par le drainage moyen de chacun de ces types de roches (tabl. 23). Le rapport (Rgi1)
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moyen par type de roche est le méme que celui déja utilisé pour le calcul du flux de COg, sur les grands
bassins fluviaux mondiaux (chapitre III). Il a été calculé en utilisant les données de MEYBECK (1986) sur
les concentrations en éléments majeurs de ruisseaux drainant des petits bassins versants monolithologiques.
Pour chaque type de roche, l'intensité moyenne du drainage est déterminée d’aprés la carte de France du
drainage moyen interannuel de la période 1946-1976 (BRGM, 1983) et d’aprés les cartes géologiques de
la France (BRGM, 1980) et du Bassin Aquitain (BRGM, ELF/RE, ESSO/REP, SNPA, 1979). Le rapport
Rpyr = 504/(Na + K + Ca + Mg) des eaux drainant les roches silicatées est calculé sur la base des mémes
données que celles utilisées pour le calcul de Ry (tabl. 23).

Tableau 23 — Rapports moyens R, et Rpyr déterminés pour les exuz drainant les différents types de roches
affleurant sur le bassin de la Garonne.

QI‘/Qt* R—:il prr
roches plutoniques et métamorphiques 0,7 1,5 0,15
raoches volcaniques acides 0,003 1,2 0,02
basaltes 0,04 0,5 0,02
molasses non carbonatées et alluvions 0,19 0,5 0,19
sables et grés 0,06 1,3 0,24

Influence des épandages de fertilisants

Le bassin de la Garonne, notamment la cuvette centrale, est le lieu d’une intense exploitation agricole.
Ainsi 56 % de la surface du bassin est occupée par des sols agricoles et les apports d’engrais ont doublé
entre 1965 et 1980 sans que cette surface n’augmente (PROBST, 1985). ETCHANCHU et PROBST (1988) ont
montré que les apports d’engrais potassiques, azotés et phosphorés ont augmenté respectivement de 77 %,
71% et 17% de 1971 & 1984. En ce qui concerne les concentrations en éléments dissous dans les eaux de la
Garonne, cette pollution diffuse par épandage d’engrais se traduisait essentiellement par une augmentation
de 78% des teneurs en nitrates de 1971 & 1984 (ETCHANCHU et PROBST, 1988). Par contre, les teneurs en
phosphates n’ont montré aucune tendance & Paugmentation, car le phosphore est un élément peu mobile et
essentiellement exporté sous forme particulaire. De méme, les concentrations en potassium ont peu augmenté
(+16 % seulement), car cet élément est facilement adsorbé par les colloides des sols et les sédiments.

Dans le bilan par minéral des apports de ’érosion chimique, les flux provenant directement de I’épandage
d’engrais devraient étre retirés des flux transportés, tout comme on retire les apports par les pluies. Cepen-
dant, pour les éléments majeurs concernés (K, Cl, Na et SO,), les apports par les engrais sont difficiles &
quantifier. Les nitrates, par contre, sont essentiellement issus, aprés correction des apports atmosphériques,
des épandages d’engrais azotés (nitrate d’ammonium, sulfate d’ammonium). En outre, ces derniers jouent un
role important dans I’acidification des sols et la dissolution des minéraux carbonatés (DURAND, 1976, 1978 ;
FAURIE, 1977). En effet, la nitrification des composés azotés libére des jons H+ qui participent ensuite i la
dissolution des minéraux carbonatés, comme lors de la nitrification du sulfate d’ammonium (NH,4),SO;, :

(NH4);S04 + 40z + 4CaCO3 «— 2NO3 + SO~ + 4Ca*+ + 4HCO; + 2H,0 (51)

Ainsi, d’aprés I’équation (51), une mole de N O3 libérée en solution correspond & 2 moles de HCO3, 2 moles
de Cat* et 1 mole de SO;~. On remarquera aussi que le rapport molaire HCO3 /Cat+t n’est plus de 2
comme pour une dissolution classique par ’acide carbonique, mais de 1 seulement. Par ailleurs, dans ce cas,
la mise en solution des minéraux carbonatés ne consomme pas de CO, atmosphérique.

Ainsi, on peut s’attendre & ce que la contribution du CO2 atmosphérique au flux total de bicarbo-
nates dans des eaux de drainage d’un bassin versant i substratum carbonaté et soumis 4 une intense
activité agricole soit inférieure & 50%. Nous proposons de tenir compte de cette influence des épandages
d’engrais azotés dans le modéle géochimique qui nous permet de calculer le flux de CO; consommé par
altération chimique. Pour simplifier, nous ne nous baserons que sur les processus de nitrification du sulfate
d’ammonium-dissolution de la calcite illustrés par I’équation (51). Deux corrections seront apportées au
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modele géochimique. D’une part, le flux molaire de SO; ~ issu de I’érosion chimique des roches sera diminué
d’une quantité équivalente & %NO; moles :

Fso,érosion = Fsp,total — %FNO;, (52)

D’autre part, la quantité de CO; consommée par la dissolution des roches carbonatées sera équivalente &
la quantité d’ions bicarbonates provenant de la dissolution des carbonates diminuée de deux fois le flux de
nitrates :

Fco,carb = Fuco,CaCO3 — 2Fno, (53)

3. Variations saisonniéres de la consommation de CO,
a) Influence du débit sur la contribution du CO, atmosphérique au flux total de HCO3

Le mod¢le géochimique proposé nous permet, pour chaque échantillon prélevé, de calculer (en moles) :

— le flux de CO; consommé par l’altération chimique de ’ensemble des roches du bassin (Fco,) et la
concentration correspondante (Cco,) ;

- le flux de CO;, consommé par l'altération des roches carbonatées (Fco,carb) et la concentration en
HCOj3 correspondante (Cco,carb) ;

— le flux de CO2 consommé par I'altération des roches silicatées (Fco,sil) et la concentration correspondante
(Cco,sil) ;

— le flux de bicarbonates provenant de la dissolution des minéraux carbonatés (Fcaco,) €t la concentration
correspondante (Ccaco,)-

Les contributions respectives des différents flux de CO; consommés (%CO2, %COzcarb et %CO,sil)
au flux total de bicarbonates exporté par la Garonne (Fyco,) sont équivalentes aux rapports des flux
FCO;/FHCO;,, Fcozcarb/FHcoa, FCO,SH/FHCO;, exprimés en %

Influence du débit (Qi) sur la concentration en HCOj issue de Ualtération des roches silicatées

La figure 43 met en évidence une relation décroissante entre la concentration en HCOgj3 issue de I’alté-
ration des silicates (Cco,sil, en mmoles/1) et le débit instantané (Qi), en m®/s. La concentration (Cco,sil)
est maximum pour les faibles débits, puis décroit rapidement avec I’augmentation du débit. L’équation du
modele ajusté a cette relation (tabl. 24) montre que la concentration est une fonction inverse du débit. Cest
une fonction caractéristique de dilution des concentrations décrite et observée par de nombreux auteurs
(LEDBETTER et GLOYNA, 1964 ; HART et al, 1964 ; INESON et DOWNING, 1964 ; GUNNERSON, 1967
STEELE, 1968 ; PROBST, 1983 ; ETCHANCHU, 1988 ; KATTAN, 1989 ; ORANGE, 1992 ; PROBST et al., 1992).

Ainsi, la consommation de CO; par l’altération des roches silicatées semble constante, I’augmentation du
débit ne faisant que diluer la quantité initiale de CO, consommé. PROBST et al. (1994) ainsi que ORANGE
(1992) observent un comportement similaire pour les concentrations en HCOj3 des eaux des bassins du Congo
et du Sénégal respectivement, dont le substratum est principalement composé de roches non carbonatées.

Influence du débit (Qi) sur la concentration en HCO3 issue de I’altération des roches carbonatées

L’influence du débit (Qi) sur la concentration en HCOj3 issue de laltération des carbonates (Cyco,carb
= Cco,carb + Ccaco,) est inverse de celle observée pour ’altération des silicates (fig. 44). L’équation du
modele ajusté & cette relation (tabl. 24) montre que la concentration (Cyco, carb) augmente trés rapidement
avec le débit, puis tend vers un maximum de I’ordre de 2,27 mmoles/l pour les forts débits. Ce maximum
correspond a la concentration en HCO3 d’une eau pure en équilibre avec la calcite (CaCO3) & 25°C et
la pression partielle de CO; (pCO2) de 10~2* atm. environ (SIGG et al., 1992), qui est une pCO, moyenne
couramment observée dans les grands fleuves (KEMPE, 1982) et notamment dans les eaux de la Garonne
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(ETCHANCHU et PROBST, 1988). En outre, la dissolution des minéraux carbonatés pourrait étre favorisée
par la baisse de la température en méme temps que le débit s’accroit. Ainst, la consommation de CO, par
altération des roches carbonatées est limitée par I’équilibre géochimique des carbonates dans les eaux du
fleuve ou de la nappe.

Tableau 24 — Equations des modéles ajustés auz relations concentrations en HCO3 issues de laltération des
carbonates (Cyco, carb), concentrations en HCOj issues de Ualtération des silicates (Cco,sil) et contribu-
tion %CO; en fonction du débit de la Garonne (Q).

équation unités des variables coeff. de seuil de signi-
corrélation  fication (%)
altération des Cucojcarb = ~92,75/Q + 2,27 Cco, en mmoles/l 0,65 0,01
carbonates Qenm?/s

altération des Cco,sil = 76,76/Q Cco,(c) en mmoles/1 0,78 0,01
silicates Qenm?/s
contrib. du CO; atm. %CO; = 2177,47/Q + 43,8 %CO2 en % 0,75 0,01
au flux de HCO; Qenm?/s

Influence du débit (Qi) sur la contribution du CO; au fluz total de bicarbonates

La contribution du CO, atmosphérique consommsé au flux total de HCOj3 (%CO3) des eaux de la Garonne
permet d’apprécier la contribution relative de P’altération des silicates par rapport a celle de la dissolution
des carbonates. %CO5 est le rapport entre le flux de CO; consommé et le flux total de HCOj3 . L’influence du
débit sur %CO; est similaire 3 celle observée a propos de la concentration en HCOj produite par altération
des silicates (Cco,sil). En effet, la contribution maximum peut aller jusqu’a prés de 90 % pour des débits
tres faibles, mais elle décroit trés rapidement avec l'augmentation de débit (fig. 45). Le modéle ajusté &
cette relation (tabl. 24) montre que cette contribution tend vers 44 % quand le débit tend vers l'infini, ce
qui est inférieur & la contribution théorique de la dissolution des carbonates (50 %). Cette différence peut
étre mise en relation avec l'effet indirect de I’épandage d’engrais azotés dont la nitrification libére des ions
H* qui participent i la dissolution de la calcite. Ainsj, la libération d’une partie des ions HCO3 correspond
uniquement & la dissolution de CaCOj3 sans consommation de CO,.
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Fig.46 — Variations saisonniéres moyennes de la consommation de CO, sur le bassin de la Garonne.

(a) Variations des concentrations en HCOj totaux (Crco, ), en HCOj issus de la dissolution des minéraux carbonatés
(Ccacos,), en HCOJ issus de la consommation de CO; par altération chimique des roches carbonatées (Cco,carh,
des roches silicatées (Cco,sil) et de la totalité des roches (Cco,).

(b) Variations des contributions des concentrations en HCO; de différentes origines  la concentration totale en
HCO7 : %C0zcarb = Cco,carb/Cuco,, %CO2sil = Ceo,sil/Crco,, %CO2 = Cco,/Cuco,-

b) Variations saisonniéres interannuelles des concentrations en HCO3

L’analyse de 1’évolution saisonnitre interannuelle des concentrations en HCOj issues du CQO; atmo-
sphérique via l'altération des roches silicatées (Cco,sil) et des roches carbonatées (Cco,carb) confirme
les observations du paragraphe précédent (fig. 46). Cco,sil est faible en hiver avec un minimum de 0,06
mmoles/l atteint au mois d’avril, puis la concentration remonte jusqu’a 0,25 mmoles/] environ d’aoit &
octobre (fig. 46a). Les eaux drainant les roches silicatées sont trés diluées par les fortes précipitations d’hi-
ver et la fonte des neiges. Par contre, en période de basses eaux, les eaux fluviales sont en grande partie
1ssues des nappes ou l’eau a pu étre en contact prolongé avec les minéraux des roches.

En ce qui concerne les eaux drainant les roches carbonatées, la concentration en HCOj3 équivalente
au CO2 consommé (Cco,carb) est maximum en mars, puis elle est diluée d’avril & juin, probablement
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par les eaux de fonte des neiges. La concentration ne remonte réellement qu’a partir de novembre, pour
atteindre son maximum au mois de mars de I’année suivante (fig. 46a). Les concentrations élevées de la
période de hautes eaux ne correspondent pas aux schémas classiques qui veulent que les concentrations
solent maximum en périodes de basses eaux, durant lesquelles ce sont les réservoirs profonds fortement
minéralisés qui contribuent & I’écoulement du fleuve, et minimum en périodes de hautes eaux, au cours
desquelles ce sont les eaux superficielles peu minéralisées qui contribuent au débit du fleuve.

Pour expliquer les plus fortes teneurs en bicarbonates des eaux drainant les roches carbonatées, il faut
invoquer la contribution d’un réservoir intermédiaire entre le réservoir superficiel et le réservoir profond,
que 'on pourrait nommer “réservoir karstique”. En effet, la contribution de ce type de réservoir au débit
des riviéres n’est pas limitée & la période de basses eaux. Ainsi, pendant les mois d’hiver, LEPILLER (1980)
observe de fortes teneurs en bicarbonates dans les eaux drainant des réseaux karstiques de moyenne montagne
de la région d’Annecy. LEPILLER (1980) donne plusieurs explications & ces fortes teneurs en HCOj3. Tout
d’abord, 'augmentation du volume d’eau transitant par les réseaux karstiques au début de la période froide
réamorcent certaines parties du réseau karstique, remettant alors dans le circuit des eaux ayant résidé
longtemps au contact de la roche. Les débuts de crues de fonte des neiges jouent le méme role de chasse
d’eau. Ensuite, la pCO; dans les sols reste assez élevée pendant une partie de 1’hiver malgré la baisse de
température, le manteau neigeux empéchant son dégazage vers ’atmosphére. D’autre part, comme nous
Pavons déja évoqué, la baisse de la température favorise la mise en solution de la calcite. La fréquence de
Péchantillonnage & 1’exutoire du bassin de la Garonne (un échantillon par mois), ainsi que le fait que le bassin
ne soit pas composé uniquement de roches carbonatées, ne nous permet pas de confirmer ces hypothéses.
En période de basses eaux, les teneurs en HCOj sont un peu moins fortes (fig. 46a).

En résumé, la concentration en bicarbonates tirerait son origine de deux réservoirs en alternance au
cours du cycle hydrologique : un réservoir profond de type nappe en période de basses eaux et un réservoir
intermédiaire de type karstique en période de hautes eaux. La contribution moyenne du CO, consommé par
altération des roches carbonatées au flux total de bicarbonates (%CQ;carb) varie d’environ 43 % en hiver a
39-40 % environ en été (fig. 46 b). Le CO2 consommé par I’altération chimique des roches silicatées contribue
pour une part beaucoup moins importante au flux total de bicarbonates. Cette contribution est inférieure ou
égale 4 5% de décembre & avril, puis augmente régulitrement pour dépasser 15 % pendant les mois d’aoiit a
octobre. La contribution moyenne du CO3 atmosphérique au flux total de bicarbonates est inférieure & 50 %
pendant les mois d’hiver, car une partie des minéranx carbonatés est altérée sans consommation de CO,.
La limite des 50 % n’est franchie que pendant les mois d’été, de juillet & octobre.

4. Variations interannuelles de la consommation de CO; de 1971 & 1991

Le flux moyen annuel de CO» consommé sur le bassin de la Garonne est équivalent & la somme des flux
moyens mensuels (Fm). Ces derniers sont déterminés sur la base des flux instantanés (Fi) comme suit :

Fm = g—::g x Qm ' (54)

oll Qi et Qm sont respectivement le débit instantané et le débit moyen mensuel. Les moyennes annuelles

n’ont pas été calculées pour les années 1977 et 1984 & 1989, pour lesquelles les données manquantes étaient
trop nombreuses.

a) Bilan de Paltération chimique

Le flux moyen interannuel de CO, consommé par érosion chimique sur le bassin de la Garonne entre 1971
et 1991 est de 411.10° moles/km?.an, soit 48,6 % du flux total de bicarbonates (tabl. 25), pour un drainage
moyen de 620 m®/s. Ce résultat est tout a fait comparable i celui de ETCHANCHU (1988), qui détermine
pour la période 1971-1984 un flux moyen de CO, consommé de 441.103 moles/km?.an, soit 55% du flux
total de bicarbonates, pour un débit moyen 684 m3/s. La méthode utilisée par ETCHANCHU (1988) est basée
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Tableau 25 - Fluz moyens annuels de bicarbonates issus du CO, atmosphérique (Fco,) et de la dissolution

des minérauz carbonatés (Fcaco,)-

HCO; (103 moles/kmz.a.n) FCO;-/FHCOS
FCO; (atmosphére) Fcaco, (minéraux) Fuco, total (%)
altération des carbonates 364 434 798 45,6
altération des silicates 47 - 47 100
total 411 434 845 48,6

Tableau 26 — Bilan des fluz d’éléments majeurs du fluz de CO; consommé par minéral dissous (fluz en 103

moles/km?.an).

Catt Mg*tt Na* K* Cl~ [SO;~ | bilan

type de roche altérée quant. CO: | quant. CO;z |quant. CO; | quant. CO: | quant. | quant. | CO,

lib. coms.| lib. «coms.| lib. coms.| lLib. coms.| Ilib. lib. | coms.
carbonates :
par acide carbonique (1) | 291 291 73 73 0 0 0 0 0 0 364
par oxydation NH} (2) 56 0 14 0 0 0 0 0 0 0 0
silicates :
par acide carbonique (1) | 24 48 2 4 15 15 7 7 0 0 74
par acide sulfurique (3) 4 0 <1 0 5 0 3 0 0 8 0
évaporites 31 0 0 0 80 0 4 0 84 31 0
total 406 339 90 77 100 15 11 7 84 39 438

(1) formé par dissolution du CO; d’origine atmosphérique ; (2) formé par dénitrification des engrais azotés ; (3) formé
par oxydation des minéraux sulfurés (pyrite) ; pour chaque cation X, la proportion issue de P’altération par H;SO,
est calculée selon le rapport X/somme des cations issus de 1’altération des silicates.

sur le bilan de l'altération chimique par type de roche (voir chapitre II) & partir des concentrations moyennes
en HCOj déterminées pour chaque type de roches. La contribution du CO, atmosphérique au flux total de
bicarbonates que nous avons calculé (48,6 %) est inférieure & la valeur déterminée par ETCHANCHU (1988).
Ce dernier n’a pas pris en compte dans ses calculs I'influence de la nitrification des engrais azotés, et il a
considéré que le flux de CO; consommé par altération des roches carbonatées était équivalent 3 la moitié
du flux total de bicarbonates.

Dés lors, la contribution estimée par ETcCHANCHU (1988) (55 %) correspond & Paltération chimique des
roches en “conditions naturelles”. En faisant la différence entre le flux de CO5 consommé par Paltération des
carbonates (Fco,carb) et le flux d’ions bicarbonates issus des minéraux carbonatés (Fcaco, ), on détermine
que la quantité de carbonate de calcium et de magnésium mise en solution par I’action de 1’acide nitrique
(ions ammonium oxydés) est de 70.10% moles/km?.an (tabl. 25) (soit 16 % de la quantité totale de carbonates
de calcium et magnésium mise en solution). On peut alors calculer que, dans des conditions dites “naturelles”
(lorsque ’acide carbonique est le seul & altérer les carbonates), la contribution du flux de CO5 au flux total
d’ions bicarbonates est de 53 %. Remarquons enfin que 88 % du CO; est consommé par altération des
roches carbonatées.

Le flux de CO; consommé peut également étre estimé en faisant le bilan de la consommation par minéral
dissous, d’aprés les résultats donnés par le modéle géochimique (tabl. 26). Le flux de CO; ainsi calculé
(438.10® moles/km?.an) est trés proche de celui estimé directement & partir du flux de bicarbonates (tabl. 25),
ce qui signifie que notre bilan prend en compte les principaux acides susceptibles d’altérer les minéraux sur le
bassin de la Garonne. Ainsi, la nitrification des engrais azotés libére en solution 16 % des cations provenant
de P’altération des roches carbonatées ; I’acide sulfurique, produit par oxydation des minéraux sulfureux
(pyrite), libére en solution 21 % des cations provenant de 1’altération des silicates.
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Le flux moyen spécifique de CO; consommé sur le bassin de la Garonne (411.10% moles/km?.an) est plus
de deux fois plus fort que la moyenne annuelle calculée pour I’ensemble des surfaces continentales (246.10°
moles/km?.an, chapitre III, tabl. 17), mais reste inférieur aux flux moyens consommeés sur d’autres bassins

des régions tempérées (chapitre III, tabl. 13) comme le Danube (650.10° moles/km? an), le Rhéne (725.103
moles/km?.an) et le P (1170.10° moles/km?2.an).

b) Fluctuations de la consommation de CO; de 1971 & 1991

Fort logiquement, les fluctuations du flux de CO; consommé annuellement par érosion chimique sont en
phase avec celles du débit (fig. 47), ce qui montre une nouvelle fois que la consommation de CO, (Fco,, en
10® moles/km?.an) est essentiellement contrélée par le débit (Q, en m3/s). L’équation du modéle ajusté 3
la relation Fco, = f(Q) est la suivante :

Fco, =0,66Q (55)
avec un coefficient de corrélation de 0,98 et un seuil de signification de 0,01 %.

Les fluctuations de la consommation de CO, sur le bassin de la Garonne sont représentées sur la figure 47.
Le flux moyen annuel de CQO, consommé le plus faible est observé en 1990, avec 187.103 moles/km?.an
seulement. La consommation de CO; est également trés faible pour les années 1973, 1983 et 1991. Le
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flux moyen maximum est observé en 1974 avec 535.10% moles/km?.an, et les années 1971, 1978 et 1981
montrent un flux de CO, dépassant 500.10% moles/km?.an. On observe donc une importante variabilité de
la consommation de CO4 d’une année sur I’autre, avec une différence d’un facteur 3.

c) Fluctuations de la consommation de CO, sur le bassin de la Garonne au cours des 80
derniéres années

Nous proposons maintenant de reconstituer les variations de la consommation de CO, sur le bassin de
la Garonne au cours des 80 derniéres années A partir des variations annuelles du débit de la Garonne.

Comme nous avons pu le voir tout au long de ce chapitre, le facteur fondamental de la consommation
de CO; est le débit. L’équation (53), illustrant la relation Fco, = f(Q), permet de calculer le flux moyen
annuel si 'on connait le débit moyen. Les variations reconstituées de la consommation de CO, de 1914 &
1991 sont présentées sur la figure 48. La moyenne interannuelle 1914-1991 est de 360.10% moles/km?.an, soit
légerement inférieure & la moyenne 1971-1991 (390.10% moles/km?.an).

On observe une légére tendance & la diminution de la consommation de CO au cours des 80 dernitres
années :

Fco, = —1,4t + 3215 (56)

ou t est la date de 'année (1914 & 1991). Le coefficient de corrélation de 1’équation 54 est de 0,27 et le seuil
de signification est de 9,2 %. Cette équation permet de calculer une diminution moyenne de la consommation
de CO; de Pordre de 27 % depuis 1914. Le flux de COs maximum est observé en 1930 avec pratiquement
700.10° moles/km?.an ; le flux minimum est observé en 1949 avec un peu plus de 100.10% moles/km?.an,
soit 7 fois moins que le flux maximum de 1930.

II - BASSINS DE L’OUBANGUI ET DU CONGO

Les mécanismes de consommation de CO; par l’altération chimique sont contrdlés par les caractéristiques
lithologiques, hydroclimatiques et les influences anthropiques du bassin. Aprés avoir étudié ces mécanismes
sur le bassin de la Garonne en climat tempéré, il est intéressant de les étudier sur des bassins dont les
caractéristiques sont assez différentes. C’est le cas des bassins du Congo et de ’'Oubangui, I'un des prin-
cipaux affluent du Congo, qui sont situés en climat tropical-équatorial, dont le substratum est composé
essentiellement de roches non carbonatées, et o l'influence des actions anthropiques reste encore limitée.

A - INTRODUCTION
1. Présentation des bassins du Congo et de I’Oubangui

Le bassin du Congo est 'un des plus grands bassins fluviaux du monde. Avec une superficie totale de
3,7 km?, il draine une bonne partie de ’Afrique centrale. Son débit moyen interannuel est de 41000 m3/s
a Brazzaville, pour une superficie de 3,475 millions de km? (PROBST et TARDY, 1987). Il est situé en
région tropicale-équatoriale, & cheval sur les deux hémisphéres, drainant des zones aussi diverses que les
foréts humides, les prairies & arbustes ou les savanes. Son substratum est essentiellement composé de roches
plutoniques et métamorphiques (42% de la surface totale du bassin) et de roches gréseuses et sableuses

(49 %), les roches carbonatées (9 %) n’étant localisées que dans la partie est et sud-est du bassin (NKOUNKOU
et PROBST, 1987).
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Fig.49 — Régimes hydrologiques du Congo et de ses principauz affluents (d’aprés UNESCO, 1977), repris
par NKOUNKoU, 1989).

Le bassin de 'Oubangui est I'un des principaux affluents de I’hémisphére Nord du Congo. Son débit
moyen interannuel est de 4300 m?/s 3 Bangui, pour une superficie de 0,5 millions de km? (PROBST et
al., 1992). Sa surface est essentiellement couverte par des foréts claires et des savanes. Son substratum est
avant tout composé de roches plutoniques et métamorphiques. Cependant, BOULVERT et SALOMON (1988)
signalent I'existence de paléocryptokarsts d’age protérozoique sur le bassin de I’Oubangui.

Le régime hydrologique du bassin du Congo (fig. 49) est caractérisé par deux périodes de basses eaux :
'une, en juillet-aoit, correspond aux basses eaux des affluents équatoriaux et & la décrue des afluents du
Sud du bassin, ’autre, en février—mars, est moins importante et correspond aux basses eaux des affluents de
I'hémisphére Nord (NKOUNKOU, 1989). Ces deux périodes séches sont séparées par une période de hautes
eaux, dont le point culminant est observé en novembre—décembre et correspond & la fois 4 la crue des affluents
de ’hémisphére Nord et & la montée des eaux dans le Sud du bassin (NxouNnkou, 1989). Une deuxiéme
période de hautes eaux est observée en mai-juin, rendant compte de la saison humide dans le Sud du bassin.

Le régime hydrologique de ’Oubangui est un régime tropical unimodal type, avec un débit maximum observé
en octobre et un étiage en février-mars (NKOUNKoOU, 1989).

2. Les données

Ce n’est que depuis quelques années seulement que les caractéristiques hydrogéochimiques du fleuve
Congo sont étudiées sur une période de temps suffisamment longue pour couvrir plusieurs cycles hydrolo-
giques. Ceci a pu se réaliser dans le cadre du programme PIRAT-GBF (Programme Interdisciplinaire de
Recherche sur les Environnement Intertropicaux Péri-Atlantique - opération Grand Bassins Fluviaux, INSU-
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CNRS/ORSTOM) de 1987 & 1990, puis du programme PEGI (Programme sur I’Environnement Global In-
tertropical) depuis 1991. Les échantillons sont prélevés chaque mois depuis 1987, & la station de Bangui
sur ’'Oubangui et & 40 km en amont de Brazzaville sur le Congo (PROBST et al., 1992). Nous utiliserons
dans cette étude une série de données allant de janvier 1987 & mai 1990 pour le Congo et d’octobre 1987 &
mai 1990 pour ’'Oubangui. Ces données concernent principalement les concentrations en éléments majeurs
dissous et les débits.

PROBST et al. (1992) ont remarqué que les balances ioniques des solutions analysées présentaient un
déficit de charges anioniques non négligeable (22 % en moyenne pour les eaux du Congo et 9,7% pour celles
de I’Oubangui). Ces déficits anioniques seraient & mettre en relation avec la présence d’importantes quantités
d’anions organiques dans les eaux du Congo, anions qui ne peuvent &tre dosés par la mesure de 1’alcalinité

car ils ne sont pas dissociés aux valeurs de pH des eaux du Congo (pH moyen de 6,9) et de 1’Oubangui (pH
moyen de 7,3).

B- CONSOMMATION DE CO; SUR LES BASSINS DU CONGO ET DE L’OUBANGUI DE 1987 A
1990 '

1. Les études précédentes

Les flux moyens annuels de CO; consommé sur les bassins du Congo et de ’Oubangni ont été estimés
de différentes fagons par NKOUNKOU et PROBST (1987) et PROBST et al, (1994). Les premiers ont estimé
le flux de CO; consommé sur le bassin du Congo sur la base d’un bilan de 1’altération chimique des roches
affleurant sur le bassin. En effet, ils ont déterminé la composition chimique moyenne des eaux drainant les
trois principaux types de roches (cristallines, gréseuses-sableuses et carbonatées) d’aprés des données de
concentration en éléments majeurs sur des petits bassins versants monolithologiques du bassin du Congo. Le
drainage correspondant & chacun des types de roches a également été estimé. NKOUNKOU et PROBST (1987)
ont alors déterminé les flux d’éléments majeurs en solution provenant de I’érosion chimique de ces trois
types de roches et ont fait le bilan du CO5 consommé en estimant que la totalité des ions bicarbonates sont
d’origine atmosphérique dans les eaux drainant les roches non carbonatées, alors que la moitié seulement
sont d’origine atmosphérique dans les eaux drainant les roches carbonatées. De cette maniere, le flux de
CO; consommé par érosion chimique sur le bassin du Congo est estimé en moyenne 4 115.10° moles/an, soit
76 % du flux total de bicarbonates exportés par le Congo.

PROBST et al. (1994) proposent une nouvelle estimation du flux de CO, consommé sur les bassins du
Congo et de I'Oubangui, en déterminant la part d’ions bicarbonates provenant de I’altération des carb onates,
sur la base d’un modéle de bilan géochimique proche de celui proposé dans ce travail (chapitres II et III).
Ils estiment alors le flux de CO, consommé sur les bassins de I’Oubangui et du Congo & 37 et 208.10°
moles/an respectivement, soit 75,2 % et 74,7% du flux total de bicarbonates. Pour le bassin de I’'Oubangui,

cette contribution de 75,2 % confirme P’existence de roches carbonatées et leur contribution au flux total de
bicarbonates.

Les trois quarts des ions bicarbonates sont donc d’origine atmosphérique. Dés lors, le comportement
des concentrations mesurées en HCO3 vis-a-vis du débit est proche de celui des concentrations estimées en
HCO3 d’origine atmosphérique. PROBST et al. (1992, 1994) ont étudié en détail I'influence du débit sur les
concentrations en bicarbonates (fig. 50). Ainsi, les concentrations en HCOj suivent une loi bilogarithmique
décroissante en fonction du débit, tant pour I’Oubangui que pour le Congo. Ces relations sont caractéris-
tiques d’une dilution des eaux de nappe concentrées par des eaux de ruissellement moins minéralisées. On
remarquera cependant que la dilution est plus forte pour les eaux du Congo que pour celles de I’Oubangui
(fig. 50). Les concentrations en HCOj varient ainsi d’un facteur 3 environ dans les eaux du Congo et d’un
facteur 2 environ dans les eaux de ’Oubangni.
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2. Détermination du flux de CO; consommé

Nous utiliserons ici le méme modéle géochimique que celui que nous avons développé dans les chapitres
II et III de ce travail. Il doit nous permettre, aprés correction des apports atmosphériques, de déterminer
la quantité de CO, consommée sur les bassins de I’Oubangui et du Congo de deux maniéres différentes :
soit directement en soustrayant le flux molaire d’ions Cat+ et Mg*+ issus de la dissolution des roches

carbonatées du flux total d’ions bicarbonates, soit indirectement en faisant le bilan de la consommation de
CO; par grande catégorie de minéraux altérés.

a) Correction des apports atmosphériques

La correction des apports atmosphériques est effectuée d’aprés les rapports C;atm/Ccjatm donnés par
MEYBECK (1984) pour les eaux de pluie des régions tropicales (tabl. 27). Ensuite, considérant qu’il n’y pas
d’évaporites sur le bassin du Congo, le rapport Cjatm/Ccjatm des eaux de pluie est conservé dans les eaux
du fleuve et la totalité des chlorures mesurés dans les eaux du fleuve (Ccit) sont d’origine atmosphérique.

Tableau 27 - Rapports C;/Ccy, en eq/eq, pour chague élément majeur (i) dans les eauz de pluie des bassins
du Congo et de ’Oubangui (d’aprés MEYBECK, 1984).

Ca**/ClI~  Mg¥¥/CI” Nat/CI- K*/ClI= SO,~/CI-
CONGO (tropical humide) 0,3 0,3 0,8 0,1 0,9
OUBANGUI (tropical contrasté) 1,3 0,8 1,5 0,5 1,1

Pour chaque élément de concentration C;t dans les eaux du fleuve, et connaissant le débit Q du fleuve,
on peut calculer le flux d’un élément (i) issu de P’érosion chimique Fiec de la maniére suivante :

Fiec = [Cit — (Ciatm/CCIatm).th].Q (57)
b) Procédure de calcul du flux de CO, consommé

Le rapport Rgit = (Na+K)/(Ca+Mg) dans les eaux drainant les roches silicatées est calculd par PROBST
et al. (1994) sur la base de la composition chimique des eaux de petits bassins monolithologiques appartenant
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au bassin du Congo ou drainant des types de roches appartenant aux mémes formations géologiques que celles
du bassin. Les rapports moyens par type de roche sont ensuite pondérés par le débit moyen drainant chaque
type de roche. PROBST et al. (1994) déterminent alors des rapports Rgi de 1,7 pour le bassin du Congo et
de 1,4 pour le bassin de 'Oubangui. Le rapport Rpy, = S04/ (Ca+Mg+Na+K) dans les eaux drainant les
roches silicatées ne sera pas déterminé ici, car aprés correction des apports atmosphériques le flux de SO; ~
est nul.

Pour différencier la part de Cat+ de celle de Mg+ dans le flux de Ca+Mg issu de I’altération des roches
carbonatées, nous avons utilisé dans les chapitres précédents un rapport moyen Mg*+ / (Catt+Mgtt)
dans les eaux drainant les roches carbonatées égal 4 0,2. Pour le bassin du Congo, nous avons recalculé ce
rapport & partir de la composition chimique moyenne des eaux drainant les roches carbonatées du bassin
déterminée par NKOUNKOU et PROBST (1987) d’aprés la composition chimique de six petits bassins versants
monolithologiques (SYMOENS, 1968). Le rapport Mg++ / (Catt+4+Mg*+) est alors égal a 0,4 pour le bassin
du Congo. Nous utiliserons également ce méme rapport pour le bassin de I’Oubangui. En effet, les seules
roches carbonatées semblent étre les cryptokarsts d’age protérozoique. Or, selon GARRELS et MACKENZIE
(1971), les roches carbonatées datant du Protérozoique sont plus riches en magnésium que les roches plus
jeunes et ont un rapport Mg** / (Cat++Mgt+) d’environ 0,4

3. Bilan moyen annuel de la consommation du CO,

Comme pour le bassin de la Garonne, nous avons calculé le flux moyen mensuel de CO; consommé a
partir des concentrations instantanées et des débits moyens mensuels. Le flux moyen interannuel de CO,
consomnmé est alors la moyenne arithmétique des flux moyens mensuels en 103 moles/km?.an. Nous avons
ensuite reconstitué l'origine minéralogique de chaque flux d’élément majeur issu de 1’érosion chimique. On
peut alors déterminer le flux de CO; consommé par érosion chimique de deux fagons, soit directement en
soustrayant le flux de Ca+Mg issu de D’altération des roches carbonatées au flux de bicarbonates (tabl. 28),
soit en faisant le bilan de la consommation de CO; par catégorie de minéraux dissous (tabl. 29).

Nos résultats (tabl. 28) sont similaires & ceux obtenus par PROBST et al. (1994) et montrent que le flux
de bicarbonates est composé 4 prés de 78 % de CO, d’origine atmosphérique. Pour le bassin de I’Oubangui,
le bilan de la consommation de CO, par types de minéraux dissous (tabl. 29) est similaire au flux de
CO; déterminé directement & partir du flux de bicarbonates, montrant que I’altération chimique est presque
uniquement le fait de 1’acide carbonique. Par contre, pour le bassin du Congo, le bilan de la consommation de
CO2 par type de minéraux dissous (tabl. 29) est nettement supérieur au flux de CO, déterminé directement
a partir du flux de bicarbonates. Cette différence non négligeable (environ 25.10% moles/km?.an, soit une
augmentation de 45 %) est & mettre en relation avec le déficit de charges anioniques des solutions (20 a 30 %),
observé par PROBST et al. (1992) dans les eaux du Congo et qui serait attribué i des anions organiques.
PROBST et al. (1992) signalent en effet que la matiére organique en solution représente 30 & 40% de la

Tableau 28 ~ Bilan de la consommation de COy sur les bassins du Congo (moyenne annuelle pour la période
1987-1989) et de I’Oubangui (moyenne annuelle pour la période 1988-1989).

HCOj7 (10° moles/km®.an) Fco,/Fco,
Feco, Fcaco, HCO7 (%)
(atmosphére) (minéraux) total
CONGO altération des carbonates 17,1 17,1 34,2 50
altération des silicates 42,9 0 42,9 100
total 60,0 17,1 77,1 77,8
total PROBST et al. (1994) 56,2 18,9 75,1 74,8
OUBANGUI | altération des carbonates 12,1 12,1 24,2 50
altération des silicates 24,3 0 24,3 100
total 36,4 12,1 48,5 75,1
total PROBST et al. (199]) 37,0 12,0 49,0 75,5

92



Tableau 29 - Bilan des fluz d’éléments majeurs libérés par Ualtération des principaur types de minérauz et
bilan du CO; consommé (modéle géochimique indirect).

minéral source minéral dissous (10° moles/km?.an) CO: consommé (10° moles/km?.an)
CONGO OUBANGUI CONGO OUBANGUI
Na-silicates 19,2 5,8 19,2 5,8
K-silicates 11,2 3,7 11,2 3,7
Ca-silicates 7,4 3,5 14,8 7,0
Mg-silicates 10,4 3,3 20,8 6,6
total silicates 66,0 23,1
Ca-carbonates 11,2 7,3 11,2 7,3
Mg-carbonates 7,5 4,9 7,5 4,9
total carbonates 18,7 12,2
total altération 84,7 35,3

charge totale dissoute dans les eaux du Congo. On peut alors penser que les acides organiques, qui sont mis
en solution au niveau des sols, dans les eaux qui percolent, participent ensuite 4 1altération des minéraux,
comme dans I'équation schématique suivante (MCMAHON et al., 1991) :

CH3COOH + CaCO3 — CH3COO0™ + Ca** + HCOZ (58)

4. Fluctuations saisonnitres de la consommation de CO,

a) Bassin de I'Oubangui

La contribution du flux de CO; consommé par érosion chimique au flux total de bicarbonates (%CO;)
est un parameétre intéressant dans I’étude des mécanismes de la consommation de COa, car il permet de
distinguer les contributions respectives de I’altération des carbonates et des silicates. Ainsi, lorsque %CQO,
tend vers 50 %, le CO» est essentiellement consommé par l'altération des roches carbonatées. Par contre,
lorsque %CO; tend vers 100 %, le CO, est principalement consommé par altération des silicates.

La figure 51 montre les variations de %COj5 sur le bassin de POubangui d’octobre 1987 & mai 1990. %CO,
est plus ou moins en phase avec le débit. Les périodes d’étiage (mars & avril), pendant lesquelles les eaux
proviennent essentiellement des nappes, sont toujours marquées par une contribution (%CO2) minimum
d’environ 70 %, indiquant que durant ces périodes la contribution des carbonates est plus forte. C’est une
nouvelle fois la confirmation de I’existence de paléocryptokarsts signalée par BOULVERT et SALOMON (1988),
dont D’altération contribue & la composition chimique du fleuve, notamment en période de basses eaux. Les
périodes de hautes eaux sont plutdt marquées par une contribution (%CO02) maximum de 75 4 80 %, montrant
que le CO; est consommé par I’altération des silicates.

Les contributions %CO3 minimum restent cependant relativement élevées, marquant la prépondérance
de l'altération des silicates sur celle des carbonates. Dés lors, le flux de CO; est en grande partie controlé par
la contribution des eaux drainant les roches silicatées. La contribution des eaux drainant les carbonates ne
peut compenser la forte baisse du débit, et le flux de CO; consommé est complétement en phase avec le débit
(fig. 52). Il est alors logique d’observer une décroissance du flux de CO, consommé avec I’augmentation de

la contribution de Paltération des carbonates (%COs3) (fig. 53). Ce comportement est radicalement différent
de celui que nous avons observé sur le bassin de la Garonne.

b) Bassin du Congo

Sur le bassin du Congo, les variations saisonniéres du flux de CO; consommsé sont inverses de celles que
nous avons pu observer sur le bassin de I’Oubangui. En effet, les flux de CO, évoluent en opposition de
phase par rapport au débit (fig. 54), ce qui va également & D'encontre de ce que nous avons observé sur le
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bassin de la Garonne (ce chapitre). Il faut imaginer alors que la dilution des concentrations est telle (voir la
dilution des concentrations en HCO3 sur la figure 50) que I’augmentation du débit n’arrive Pas a compenser
la perte de concentration. Ainsi, les concentrations totales en bicarbonates, qui sont relativement faibles,
peuvent varier d’un facteur 3 alors que les débits ne varient que d’un facteur 2. C'est pourquoi les variations
du flux de CO; consommsé sont plutdt contrélées par les variations de la concentration que par les débits.

Dés lors, on note sur la figure 54 que, pour chaque cycle hydrologique, le flux maximum correspond 4 la
période de basses eaux des mois de mars & aoiit.

Pendant la crue principale de fin d’année (d’octobre & janvier), qui correspond & la saison humide des
zones de I’hémisphére Nord, ’évolution des flux de CO, est plus complexe. On observe ainsi un creux
maximum en cours de crue (en fin de crue en 1987, en début de crue en 1988 et en maximum de hautes
eaux en 1989) qui correspond & la contribution %CO, minimum (fig. 55). Dés lors, il n’est pas surprenant
d’observer, comme sur 'Oubangui, une diminution du flux de CO, consommé lorsque la contribution des
carbonates au flux total de bicarbonates (%CaCOs) augmente (fig. 56).

Les variations de la contribution %CO; en fonction du débit (fig. 55) sont beaucoup plus complexes que
celles observées sur le bassin de ’Oubangui. En effet, %CO, est, dans Pensemble, en nette opposition de
phase par rapport au débit. %CO; est ainsi minimum durant les périodes de hautes eaux de décembre &
Janvier. Ce minimum, qui varie entre 65 et 70 % mais qui descend jusqu’a moins de 55 % en janvier 1988, peut
etre attribué a la contribution dominante de 1’altération des carbonates du Sud-Est du bassin ot la saison
humide débute. En outre, cette contribution de 1’altération des carbonates est probablement mise en relief
par la faiblesse des flux de COj issus de V’altération des silicates. Ensuite %CO; remonte rapidement, pour
atteindre un maximum de février & mars, au début de la période de basses eaux des affluents de ’hémispheére
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Nord. Il semble donc que durant cette période l'intensité de P'altération des silicates soit beaucoup plus forte
que celle des carbonates et %CO; atteint prés de 90 %.

Les fluctuations de la contribution de CQO, au flux total de bicarbonates traduisent bien, a 'image du
régime hydrologique, la complexité du bassin du Congo. Cette contribution est toujours relativement forte
(prés de 78 % en moyenne de 1987 & 1989) et ses variations semblent plutdt contrélées par les fluctuations
de la contribution des silicates aux flux de bicarbonates.

IIT - CONCLUSIONS

L’analyse des variations saisonnitres et interannuelles de la consommation de CO, sur les bassins de

la Garonne, de ’Oubangui et du Congo ont permis de mieux cerner les mécanismes qui contrdlent cette
consommation.

Sur le bassin de la Garonne, la contribution de la dissolution des roches carbonatées au flux total de
bicarbonates est pratiquement de 100 % en période de hautes eaux (hiver), alors que les roches carbonatées
couvrent moins de 50% de la superficie du bassin. Cependant, en période de basses eaux, la contribution de
Valtération des silicates remonte un peu et participe & hauteur de 15 & 20 % au flux total de bicarbonates. Ces
variations peuvent étre interprétées en termes de vidange de deux réservoirs distincts : (i) un réservoir profond
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de type nappe dont la vidange intervient en période de basses eaux, (ii) un réservoir dit “intermédiaire”,
situé dans les roches carbonatées et dont la vidange interviendrait essentiellement en période de hautes
eaux. Au total, la contribution du CO; atmosphérique au flux total de bicarbonates varie de 47 % en hiver &

57 % en été. Par ailleurs, plus la proportion de minéraux carbonatés dissous est grande, plus le flux de CO,
consommeé est intense.

Sur le bassin de 1’'Oubangui, dont le substratum est essentiellement carbonaté, I’évolution de la contri-
bution du CO; atmosphérique au flux total de bicarbonates est complétement différente de celle observée
sur le bassin de la Garonne. En effet, cette contribution est plus faible en période de basses eaux (environ
70%) qu’en période de hautes eaux (environ 80 %). Ce constat traduirait la présence d’un réservoir profond
de type nappe constitué de roches carbonatées et qui contribuerait au débit de ’'Oubangui essentiellement
en période de basses eaux. Le débit reste le principal facteur qui contréle le flux de CO, consommsé sur le
bassin de I'Oubangui : les mois de basses eaux sont des mois de faible consommation de COs, alors que le
flux de CO32 est maximum en période de crue.

En ce qui concerne le bassin du Congo, les mécanismes réglant la consommation de CO5 semblent plus
complexes, & 'image du régime hydrologique du fleuve. La premiére particularité est que les flux de CO,
évoluent en opposition de phase par rapport aux débits. En effet, les flux de CO, suivent les mémes variations
que les concentrations en HCO3, car ces derniéres, qui sont relativement faibles, varient d’un facteur 3 au
cours d’un cycle hydrologique alors que le débit n’a varié que d’un facteur 2. La contribution du CO-
atmosphérique au flux de bicarbonates transporté par le Congo varie elle aussi a I’opposé des fluctuations

du débit. La contribution de I’altération des carbonates est ainsi plus forte en période de hautes eaux qu’en
période de basses eaux.

Les variations interannuelles de la consommation de CO4 ont été étudiées sur le bassin de la Garonne
au cours de la période 1971-1991. Ces fluctuations interannuelles apparaissent comme une fonction linéaire
positive du débit du fleuve. Le flux de CO; le plus faible est observé en 1990 (187.10% moles/km?.an) et le
plus fort est observé en 1974 (535.10° moles/km?.an), soit une différence d’un facteur 3. La reconstitution
des variations de la consommation moyenne annuelle de CO, depuis le début du siécle montre que cette
consommation a diminué en moyenne de 27 % depuis 1914.

La comparaison des flux de CO; consommés sur les bassins de la Garonne, de ’'Oubangui et du Congo
démontre 'importance de la nature du substratum altéré dans la consommation de CO3. En effet, le flux
moyen annuel de CO2 consommé est de 411.10% moles/km?.an pour un drainage de 376 mm/an sur le bassin
de la Garonne, contre 60.10% moles/km?.an pour un drainage de 370 mm/an sur le bassin du Congo et
36.10% moles/km?.an pour un drainage de 270 mm/an sur le bassin de I’Oubangui. Ainsi, la consommation
de CO; sur le bassin de la Garonne, qui est essentiellement due & ’altération des roches carbonatées, est
prés de 7 fois supérieure a celle observée sur le bassin du Congo pour une intensité de drainage identique.

Sur le bassin de la Garonne, nous avons pu remarquer que l’altération chimique des carbonates était
perturbée par les activités humaines. En effet, la contribution du CO; atmosphérique au flux total de
bicarbonates tend vers la valeur de 44 % lorsque le débit tend vers l'infini, ce qui met en évidence I’influence
de la nitrification des engrais azotés sur la dissolution des minéraux carbonatés. On calcule ainsi que 16 % en

moyenne de la dissolution des minéraux carbonatés est provoquée par I’attaque des minéraux par les acides
issus de la nitrification des engrais azotés.

L’altération chimique sur le bassin du Congo est également influencée par ’apport d’autres acides que
Pacide carbonique. On calcule en effet que les acides organiques, trés présents dans le bassin du Congo,

provoqueraient une diminution de 45 % (en moles) de la consommation de CO, atmosphérique par érosion
chimique.
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Chapitre V

UN MODELE GLOBAL POUR LA CONSOMMATION DE
CO; PAR EROSION CHIMIQUE DES ROCHES
CONTINENTALES

Les bilans globaux des transferts de matiéres dissoutes continents—océans sont le plus souvent établis sur
la base des flux moyens annuels de matitres transportées par les grands fleuves du monde (LIVINGSTONE,
1963 ; HoLLAND, 1978 ; MEYBECK, 1979 ; WOLLAST et MACKENZIE, 1983 ; PROBST, 1992). De la méme
maniére, nous avons déja présenté dans ce travail (chapitre IIT) un premier bilan de la consommation de

CO; par érosion chimique des roches continentales, basé sur les flux de carbone minéral transporté par les
grands fleuves mondiaux.

Dans ce chapitre, nous proposons de faire le bilan détaillé des transferts de carbone minéral continents-
océans selon une approche différente, basée sur la modélisation de la consommation de CO; a I’échelle des
petits bassins versants monolithologiques (AMIOTTE SUCHET et PROBST, 1993 a, b). Dans son “Temperate
Stream Model”, MEYBECK (1987) a établi un bilan des apports en solution aux océans issus de 1’érosion
chimique des principaux types de roches. Ce modéle permet d’estimer la contribution relative de la dissolution
des principales catégories minéralogiques au flux total de chaque élément majeur transporté par les fleuves
vers les océans. De cette fagon, MEYBECK (1987) a pu estimer la proportion de CO, atmosphérique dans
le flux total de bicarbonates pour I’ensemble des continents. Cependant, le flux global de bicarbonates est
toujours dérivé du bilan établi antérieurement (MEYBECK, 1979) sur la base des flux de HCO3 transporté
par les fleuves et extrapolé a 1’échelle globale. D’autre part, le “Temperate Stream Model” ne tient compte
ni de la distribution spatiale des différents types de roches affleurant 3 la surface des continents, ni de
Vinfluence des variations du drainage sur les flux d’éléments en solution. Or, comme nous avons pu le voir
dans la premiére partie de ce travail, ces deux facteurs sont trés importants.

A Tinverse du “Temperate Stream Model”, le modéle présenté dans ce chapitre (AMIOTTE SUCHET
et PROBST, 1993b et AMIOTTE SUCHET et PrOBST, 1995) permet de réaliser une cartographie globale
relativement précise des flux de CO, consommé par érosion chimique, en prenant en compte les distributions
spatiales du drainage et des affleurements des principaux types de roche. Ainsi notre modéle détermine la
proportion de CO; dans le flux total de bicarbonates, mais il estime aussi la valeur du flux de CO; consommé
en tout point des surfaces continentales. 1l devient alors possible de faire le bilan de cette consommation de
CO; pour un bassin versant, une région, par continents ou pour P’ensemble du globe.

Le modéle présenté dans ce chapitre aura pour nom de code GEM-CQ,, c’est-3-dire “Modéle Global

d’Erosion”, ou “Global Erosion Model” en anglais, ayant pour but de simuler les flux de CO, consommé par
érosion chimique & ’échelle globale.
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I- LES BASES DE LA MODELISATION

A - LES LOIS DE BASE

Le drainage et la lithologie étant les facteurs essentiels de la consommation de CO, par érosion chimique
des roches, notre modéle est basé sur un ensemble de relations empiriques entre flux de CO, consommsé
(Fco,) et drainage (D) par type de roches. Nous utiliserons les relations déterminées dans le cadre du
chapitre II (tabl. 7) sur la base de la composition chimique des eaux de petits bassins versants monoli-
thologiques (AMIOTTE SUCHET et PROBST, 1993 a). Les relations Fco, = f(D) sont déterminées pour les
sept types de roches suivants : les roches plutoniques et métamorphiques, les roches volcaniques acides, les

basaltes, les sables et les grés, les roches détritiques argileuses, les roches carbonatées et enfin les formations
évaporitiques.

B - FONCTIONNEMENT DU MODELE GEM-CO,

Le principe de la modélisation est illustré par la figure 57. L’ensemble des relations Fco, = f(D) permet
de calculer le flux de CO; (Fco,) consommé par altération chimique d’un type de roche donné & partir
du volume d’eau (D) percolant dans ces roches. Pour un bassin versant dont le substratum est composé
de différents types de roches, le flux de CO; consommé sera la somme des flux élémentaires consommés
par type de roche. Pour cela, la surface du bassin versant est divisée en petites cellules élémentaires pour
lesquelles on détermine le type de roche dominant & partir de cartes lithologiques, et un drainage moyen 3
partir de cartes de drainage. Le flux de CO; est alors calculé pour chaque cellule élémentaire et le flux total
pour ’ensemble du bassin est la somme des flux élémentaires. Le modéle est alors basé sur les conditions
suivantes :

— les cellules élémentaires sont indépendantes les unes des autres et la solution altérante résultant de la
percolation de I’eau n’est active qu’an niveau de la cellule élémentaire correspondante ;

données données
géologiques nnee:
et lithologiques hydroclimatiques
. cal_te carte de
lithologique drainage
(litho) ©

co,

Fig.57 — Principales élapes de la modélisation.
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- la formation géologique affleurant i la surface d'une cellule &lémentaire est supposée étre suffisamment
épaisse pour étre la seule roche soumise & I’altération chimique ;

— il y a conservation des flux de bicarbonates libérés par l’altération pendant le transport entre une cellule
élémentaire et ’exutoire du bassin.

II - VALIDATION DU MODELE SUR LES BASSINS DE LA GARONNE,
DU CONGO ET DE L’AMAZONE

Dans un premier temps, notre modtle est appliqué & trois grands bassins versants différents par leur
climat et leur géologie. Les flux moyens annuels de CO;, consommé calculés par le modéle seront alors
comparés a ceux directement obtenus & partir des flux moyens annuels de bicarbonates transportés par le
fleuve a ’exutoire du bassin et mesurés dans le cadre des différents programmes de recherche déja cités dans
les chapitres III et IV.

A - APPLICATION AU BASSIN DE LA GARONNE

Le bassin de la Garonne est un bassin de petite taille (52000 km? 4 la station de La Réole), situé en région
tempérée et dont le substratum est composé de prés de 40% de roches carbonatées. Le bassin est divisé
en cellules élémentaires de 2,5 km de c6té. Une carte lithologique est construite, puis numérisée (fig. 58),
d’apres la carte géologique de la France au 1/1500000 (BRGM, 1980) et d’aprés la carte géologique du
Bassin d’Aquitaine (BRGM, ELF/RE, ESSO/REP, SNPA, 1979).

La carte de l'intensité du drainage (fig- 59) est directement numérisée d’aprés la carte de France des
précipitations efficaces moyennes annuelles au 1/1500000 (BRGM, 1983). Les pluies efficaces moyennes
sont calculées pour la période 1946-1976 et correspondent a 1’écoulement potentiel moyen annuel, c’est-
a-dire & la différence entre les précipitations et I’évapotranspiration potentielle, calculée sur la base de la
formule de Turc. Le drainage moyen annuel pour la période 1946-1976 est alors de 345 mm/an, ce qui est
remarquablement proche du débit moyen annuel de la Garonne mesuré 3 I’exutoire du bassin, qui est de
340 mm/an pour la méme période (calculé d’apreés les données de PAgence de Bassin Adour-Garonne).

Pour chaque cellule élémentaire du bassin, le flux de CO; consommé est calculé en appliquant le modéle
correspondant 2 la lithologie dominante de la cellule. On réalise ainsi une cartographie de la consommation
de CO; sur le bassin de la Garonne (fig. 60). Le flux spécifique moyen annuel varie de 13.103 moles/km?.an 3
2400.10% moles/km?.an et le flux moyen annuel pour I'ensemble du bassin est de 224.103 moles/km?.an pour
un drainage moyen de 345 mm/an (tabl. 30). Ce flux est plus faible que celui que nous avons estimé au cha-
pitre IV en utilisant le modéle géochimique, mais pour une période plus humide (411.10% moles/km?.an pour
376 mm/an, période 1971-1991). Il est également plus faible que celui estimé par ETCHANCHU (1988), tou-
Jours pour une période humide (441,5.10° moles/km?.an pour 415 mm/an, période 1971-1984). Néanmoins,
la méthode utilisée par ETCHANCHU (1988), basée sur les relations concentrations/débit, surestime le flux
de HCOj3 exporté hors du bassin, donc le flux de CO, consommeé, notamment pour les forts débits. Au
contraire, notre estimation est plus forte que celle récemment calculée par SEMHI (1993) pour une période
plus séche (151,4.10% moles/km?.an pour 156 mm/an, période 1989-1990). Par contre, la contribution du
flux de CO; consommé au flux total de bicarbonates déduite du modéle (57 %) est proche de celles (53 % et
55 %) déterminées sur la base des flux de HCO3 exportés par la Garonne (tabl. 30).

Il semble cependant que le flux de CO2 consommé déterminé par notre modéle soit quelque peu sous-
estimé, probablement parce que certaines formations, telles que les molasses qui couvrent 31% de la surface
du bassin, sont géologiquement et lithologiquement trés hétérogénes (REVEL, 1982), notamment en ce qui
concerne leur teneur en minéraux carbonatés. Ainsi, les molasses d’dge mioctne situées en rive gauche de
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la Garonne sont essentiellement non carbonatées ; mais REVEL (1982) observe parfois dans ces molasses
des bancs de calcaire qui ne sont pas pris en compte dans le modele. Cette sous-évaluation des formations
carbonatées conduit & sous-estimer le flux de CO2 consommé et & surestimer la contribution du flux de CO,
au flux total de bicarbonates.

B - APPLICATION AU BASSIN DU CONGO

Le bassin du Congo est situé en région tropicale—équatoriale. Avec une superficie de 3,475 millions de km?
a Brazzaville, il draine la plus grande partie de 1’Afrique Centrale, depuis les grands lacs de ’Est-Africain
jusqu’a ’océan Atlantique. Par sa superficie et par son débit (41000 m3/s, PROBST et al., 1992), il occupe
la deuxiéme place aprés ’Amazone dans la hiérarchie des grands fleuves mondiaux. Mais 10 % seulement
environ de la superficie totale du bassin est occupée par des roches carbonatées.

Le bassin est divisé en cellules élémentaires de 50 km de c6té. La carte lithologique numérisée (fig. 61)
est basée sur la carte géologique simplifiée du bassin du Congo proposée par NKOUNKOU (1989).
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Tableau 30 — Comparaison des fluz de CO, simulés par GEM-

esttmations basées sur des mesures de terrain.

CO; pour chaque bassin avec différentes

bassin versant drainage affleur. des roches carbonatées Fco, 1éf.
(mm/an) 5% D% 10° moles/km®.an  %CO,

Garonne 345 37,8 31,2 224 57 (1)
376 411 53* (2)

415 441 55 (3)

Congo 370 10,6 2,5 65 79,8 (1)
351 59 75,9 (4)

355 53 74,7 (5)

Amazone 1125 9,2 7,0 271 67,8 1)
1066 333 72,1 (4)

1080 310 67,4 (5)

* contribution calculée pour des “conditions naturelles”, sans influence des épandages d’engrais azotés. (1) ce modéle
(GEM-CO3) ; (2) ce travail, tableau 23 chapitre IV, modéle géochimique MEGA basé sur les flux de bicarbonates et
d’ions majeurs transportés par le fleuve ; (3) ETcHANCHU (1988), basé sur un bilan d’altération par type de roche
et sur le flux moyen de bicarbonates transportés par la Garonne ; (4) ce travail, tableau 13 chapitre III, modéle
géochimique MEGA basé sur les flux de bicarbonates et d’ions majeurs transportés par le fleuve ; (5) PROBST et al.
(1994), modeéle géochimique basé sur les flux de bicarbonates et d’ions majeurs transportés par le fleuve.

La carte de I'intensité du drainage (fig. 61) est numérisée & partir de la carte de drainage du continent
africain au 1/20000000 (UNESCO, 1977), qui est basée sur le drainage moyen mesuré de plus de 2000
stations réparties sur les cours d’eau africains. Le drainage moyen que nous avons calculé par type de roche
est similaire & celui déterminé par NKOUNKOU et PROBST (1987) & partir des mesures de débit effectudes
par SAVAT (1973) sur 92 cours d’eau du bassin du Congo, excepté pour les surfaces occupées par les roches
carbonatées. Pour ces derniéres, les valeurs de drainage de la carte de la figure 61 sont ajustées 4 la valeur
moyenne du drainage des roches carbonatées (73 mm/an) déterminée par NKOUNKOU et PROBST (1987).

Le flux de CO; consommé par altération chimique des roches est calculé pour chaque cellule élémentaire
en appliquant le modéle (Fco, = f(D)) correspondant & la lithologie dominante de la cellule. On obtient alors
une cartographie de la consommation de CO, sur le bassin du Congo (fig. 62). Le flux de CO, consommé
estimé par le modéle varie de 14.10% moles/kmZ.an & 400.10°3 moles/km?.an. La consommation moyenne
annuelle sur ’ensemble du bassin est de 64,9.103 moles/km?.an pour un drainage moyen de 370 mm/an.
Ce flux est comparable & ceux (58,8.10% moles/km?.an, chapitre III, tabl. 13 et 56,2.103 moles/km?.an
d’aprés PROBST et al, 1994) estimés & partir du flux moyen annuel de HCOj transporté par le Congo
(tabl. 30). L’estimation du modéle est cependant légérement plus forte que celles détermindes & partir des
flux de bicarbonates transportés par le Congo, car le modéle ne tient pas compte des formations latéritiques
épaisses couvrant une surface importante du bassin et trés pauvres en minéraux altérables, La consommation
de CO; est donc plus faible au niveau de ces formations qu’au niveau de la roche mére dont elles sont issues
par altération chimique. Par conséquent, la contribution du flux de CO» au flux total de bicarbonates est
plus élevée que celle calculée sur la base du modéle géochimique (tabl. 30).

C - APPLICATION AU BASSIN DE L’AMAZONE

L’Amazone, avec un bassin versant de 4,6.10% km? & Obidos et un débit moyen annuel de 156000 m3/s
(NKouNKoU, 1989), est le plus grand fleuve du monde. I est situé en région tropicale—équatoriale.

Comme pour le bassin du Congo, la surface du bassin de I’Amazone est divisée en cellules élémentaires
de 50 km de coté. La carte lithologique (fig. 63) est numérisée d’aprés la carte géologique simplifiée du bassin
de I’Amazone proposée par STALLARD et EDMOND (1983). La carte de P’intensité du drainage (fig. 64) est
numérisée d’aprés la carte de drainage de I’Amérique du Sud au 1/20000 000 (UNESCO, 1977).
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Les résultats obtenus par le modéle montrent que le flux de CO; consommé sur le bassin de I’Amazone
(fig. 65) varie de 14.10% moles/km?.an & 3570.10® moles/km?.an. Le flux moyen annuel consommé sur
I'ensemble du bassin est de 270,6.10% moles/km?.an pour un débit moyen annuel de 1125 mm/an, ce qui est
inférieur aux valeurs estimées & partir du flux moyen annuel de HCO3 transporté par ’Amazone pour un
débit pourtant plus faible (tabl. 30). L4 encore, cette différence peut étre expliquée par les simplifications de la
carte géologique que nous avons utilisée. Ainsi, les sédiments paléozoiques, par exemple, sont essentiellement
des roches détritiques non carbonatées (argiles, grés), mais ils contiennent également des roches carbonatées
(STALLARD et EDMOND, 1983) qui n’ont pas pu étre prises en considération dans la modélisation.

D - CONCLUSION

Les résultats du tableau 30 montrent que notre modéle de consommation de CO5 par érosion chimique
des roches peut étre appliqué & des grands bassins fluviaux, aussi bien sous un climat tropical-équatorial
que sous un climat tempéré. En effet, les estimations du modéle sont du méme ordre de grandeur que
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les flux déterminés sur la base des flux de bicarbonates exportés par les fleuves. Les différences observées
(tabl. 30) peuvent étre expliquées par des débits différents : le flux de CO3 consommé est plus faible pour
une période séche que pour une période plus humide. C’est le cas de la Garonne et du Congo. Certaines
différences peuvent également étre expliquées par l'introduction dans le modéle de types de roches trés
généraux (7 types de roches différents au maximum peuvent étre introduits dans le modele) qui ne tiennent
pas compte de 'hétérogénéité des formations géologiques, notamment de la présence de minéraux carbonatés
en plus ou moins grande quantité. D’autre part, les formations latéritiques, trés épaisses sur le bassin du
Congo, ne sont pas prises en compte par le modéle.

Les flux spécifiques de CO, consommé sont trés différents d’un bassin & Vautre. Ces différences sont
dues a la diversité hydroclimatique et lithologique des trois bassins. Ainsi, le flux de CO, consommé sur
le bassin de ’Amazone est 4 fois plus fort que celui consommsé sur le bassin du Congo, essentiellement en
raison de 'intensité du drainage qui est 3 fois plus élevée sur le bassin de I’Amazone que sur celui du Congo.
Par ailleurs, la présence de roches carbonatées est trés importante pour la consommation de COs. Ainsi, la
consommation de COj est 3,5 fois plus intense sur le bassin de la Garonne que sur le bassin du Congo, parce
que sur le bassin de la Garonne les carbonates sont 3,5 fois plus abondants que sur le bassin du Congo, alors
que l'intensité du drainage est similaire d’un bassin & lautre.
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L’application de la modélisation étant tout & fait satisfaisante & I’échelle des grands bassins fluviaux, elle
peut maintenant étre appliquée a 1’échelle globale.

III - APPLICATION DU MODELE A L’ECHELLE GLOBALE

A - LES CARTES DE BASE

Les cartes de la lithologie et du drainage & I’échelle globale ont déja été présentées dans le chapitre III
de ce mémoire (fig. 18 et 21). Ces cartes sont de résolution 1° x 1° et le flux de CO, consommé par érosion
chimique pourra ainsi étre estimé sur une grille globale de 360 x 180 points.

Rappelons que la carte de lithologie globale est construite et numérisée d’aprés les cartes lithologiques et
géologiques simplifiées de chaque continent publiées par FAO-UNESCO (1971, 1975, 1976, 1978, 1979, 1981).
Six types de roches différents y sont distingués (fig. 18, chapitre IIT) : (1) les sables et les grés, (2) les roches
carbonatées, (3) les roches détritiques argileuses (shales), (4) les roches plutoniques et métamorphiques,
(5) les roches volcaniques acides et (6) les basaltes.

La carte de I'intensité du drainage moyen annuel (fig. 21, chapitre III) est déterminée d’apreés les travaux
de WILLMOTT et al. (1985) sur les valeurs moyennes mensuelles des précipitations et de ’évapotranspiration
continentales. Ces données climatiques nous ont été fournies par le NCAR (National Center for Atmospheric
Research, Boulder, Colorado, USA), déja numérisées sur une grille globale de 1° x 1°. Le drainage résulte alors
de la différence entre précipitation et évapotranspiration, et il est déterminé mensuellement et annuellement
en chaque point de la grille 360 x 180. Nous avons déja pu voir que la distribution latitudinale du drainage
moyen annuel calculé d’aprés WILLMOTT et al (1985) était en accord avec celle du drainage ajusté aux
débits observés des cours d’eau déterminé par BAUMGARTNER et REICHEL (1975) (fig. 20, chapitre III). Par
contre, en ce qui concerne le drainage moyen mensuel déterminé d’apres les données de WILLMOTT et al.
(1985), aucune comparaison avec d’autres auteurs n’a été effectuée. Dés lors, il s’agira d’interpréter avec
prudence les résultats obtenus & partir du drainage moyen mensuel, en attendant d’avoir validé ce dernier
en le comparant 4 des données de terrain.

B - CARTOGRAPHIE DE LA CONSOMMATION DE CO; A L’ECHELLE GLOBALE

Les cartes de drainage moyen mensuel et annuel & I’échelle globale vont nous permettre, grice a la

modélisation, de simuler la consommation globale de CO, par érosion chimique, pour chaque mois de ’année
et pour une année moyenne.

1. Flux de CO; moyens annuels

La figure 67 montre la répartition globale des flux de CO5 consommé annuellement par érosion chimique.
Ces flux sont nuls au niveau des déserts, ou le drainage est inexistant, mais ils peuvent aller jusqu’a 7000.103
moles/km?.an dans le Sud-Est asiatique par exemple. Les flux de CO, consommé sont intenses dans les
régions plus humides, comme le Sud-Est de 1’Asie ou le bassin de ’Amazone, mais aussi dans les régions
tempérées de I’hémisphére Nord (Europe et moitié est des USA), ou le substratum est composé essentielle-
ment de carbonates et de shales dont 1’altération consomme beaucoup de CQ2. Par contre, la consommation
de CO; est nettement moins active sur I’ensemble du continent africain, méme au niveau des zones humides

équatoriales, & cause d’importants affleurements de roches plutoniques et métamorphiques, de grés et de
sables.
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La consommation moyenne annuelle de CO, sur I’ensemble des surfaces continentales résultant de la
modélisation est estimée & 21,36.10'2 moles de CO,, soit 0,256 GtC. Ce flux moyen annuel global est
trés proche du flux (21,13.10'* moles/an) déterminé au chapitre III (tabl. 17) par extrapolation des flux
exportés par les grands fleuves du monde. La simulation de la consommation de CO; & I’échelle globale
donne également un résultat proche des estimations déja fournies par d’autres auteurs (23,28.10'2 moles/an,
BERNER et al (1983) ; 21,33.10'2 moles/an, MEYBECK (1987) ; 25,30.10'2 moles/an, PROBST (1992)).
Toutes ces estimations sont basées, en partie au moins, sur les flux de bicarbonates transportés par les
grands fleuves. Il y a une assez bonne correspondance entre les résultats que nous avons obtenus & partir du
modéle GEM-COj; et ceux obtenus par des méthodes totalement différentes, confirmant ainsi la validité de
notre modéle.

2. Variabilité saisonniére

Douze cartes du drainage ont été construites a 1’échelle globale avec une résolution de 1° x 1° d’apres
les données de WILLMOTT et al. (1985) pour les douze mois de I’année. Ceci nous permet de simuler les
variations saisonniéres du flux de CO; consommé par érosion chimique i I’échelle globale.

La figure 68 montre les variations saisonniéres simulées du flux de CO; consommé par érosion chimique
sur I’ensemble des continents. On observe deux minima, en mai et en octobre, avec respectivement 5,35.10°
moles/s et 5,51.10° moles/s. Ces minima sont séparés par deux maxima en Jjanvier et en juillet, avec respec-
tivernent 8,27.10° moles/s et 8,83.10° moles/s, soit prés de 60% d’augmentation par rapport aux flux les
plus faibles. Ces derniers correspondent & des volumes d’eau écoulés trés faibles et a une contribution du
COz au flux de bicarbonates de plus de 72 %, témoignant d’une altération préférentielle des roches silicatées.
D’un autre c6té, les flux de CO; les plus forts (janvier et juillet) correspondent aux écoulements les plus
importants, mais seul le flux de juillet est accompagné d’une plus faible contribution du CO; au flux de
HCOj3 (63%) induite par une altération préférentielle des roches carbonatées. Dés lors, si le flux de CO,
consommé est pratiquement aussi important en janvier qu’en juillet, c’est grace au volume d’eau écoulé,
plus fort en janvier qu’en juillet. Enfin, la consommation de CQ, décroit rapidement de 10 % entre juillet
et aolt, alors que I’écoulement total reste constant. Cette anomalie traduit un déplacement du drainage
des affleurements de roches carbonatées, consommatrices de CO5, vers des affleurements de roches silicatées
moins consommatrices de COy, ce que confirme ’augmentation de %CO; (fig. 68). On observe donc des va-
riations importantes de la consommation de CO; au cours de ’année, qui témoignent d'une forte variabilité

du drainage continental, mais également de ’hétérogénéité de la distribution spatiale des différents types de
roche.

Le maximum du mois de janvier correspond & l’érosion chimique des roches des zones tempérées et
septentrionales de I’hémisphére Nord et des zones tropicales de ’hémisphére Sud (fig. 69a). Méme si le
drainage n'y est pas trés intense en janvier, les régions septentrionales de I’hémisphére Nord possédent un
substratum composé essentiellement de roches carbonatées et de roches détritiques argileuses (shales) tres
favorables a la consommation de CO,. Ainsi, pour ces régions, la répartition de 'intensité de la consommation
de COz (fig. 69 a) est similaire & celle des roches carbonatées et des shales (fig. 18, chapitre III).

Au mois de mai (fig. 69b), les surfaces ol la consommation de CO, est active sont nettement plus
restreintes qu’au mois de janvier et sont essentiellement localisées dans le Sud-Est asiatique et dans les
régions équatoriales. Dés lors, le flux de CO, globalement consommé est le plus faible flux de I’année.

Au mois de juillet (fig. 69¢), la consommation de CO5 est & nouveau & son maximum et correspond au
maximum d’intensité du drainage continental. Paradoxalement, les surfaces pour lesquelles la consommation
de CO; est significative sont pratiquement aussi restreintes qu’au mois de mai (fig. 69b), ce qui signifie que
la consommation de CO; y est trés intense, favorisée par le drainage intense des formations carbonatées du
Sud-Est asiatique et de I’Amérique Centrale.
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Un flux de CO; minimum est & nouveau enregistré au mois d’octobre. Il correspond a une intensité de
drainage trés faible également. La consommation de CO3 est en grande partie localisée dans I’hémisphére
Nord, sous les latitudes supérieures & 40° (fig. 694d).

En résumé, la consommation de CO; par érosion chimique & ’échelle globale est contrélée par extension
géographique du drainage continental (Janvier), mais aussi par la coincidence entre les affleurements de roches
consommatrices de COz et l'intensité du drainage (juillet).

C - APPLICATION DU MODELE A L’ENSEMBLE DES GRANDS BASSINS FLUVIAUX

A partir des résultats de la modélisation globale, c’est-a-dire a partir de la carte des flux spécifiques
moyens annuels de CO, consommé, d’une résolution de 1° x 1° (fig. 67), nous déterminons pour chacun
des grands fleuves du monde le flux moyen annuel spécifique de CO5 consommsé. Ainsi, contrairement aux
bassins de la Garonne, du Congo et de I’Amazone, nous n’avons pas développé, pour P’ensemble des grands
bassins fluviaux, de cartes de lithologie et de drainage propres a chaque bassin, avec une résolution plus
grande que celle des cartes globales. Dés lors, les flux estimés par le modeéle GEM-CO; devraient étre assez
imprécis dans certains cas, notamment pour les bassins de faibles superficies.

Les flux moyens annuels spécifiques de CO, consommé, estimés par le modéle pour les grands fleuves,
sont comparés sur la figure 70 4 ceux déterminés dans le chapitre III de ce mémoire (tabl. 13). Cette
comparaison montre que les résultats ne concordent pas pour un certain nombre de fleuves. Ainsi, les flux
de CO; simulés sur le P, le Rhéne et la Susitna sont trés nettement inférieurs & ceux estimés & partir des
flux d’lons bicarbonates transportés. Cette différence est & rapprocher de la faible surface occupée par ces
bassins versants (moins de 100 000 km?) et de la complexité géologique de leur substratum, par rapport a
la résolution des cartes de base du modéle (1° x 1°, soit une cellule élémentaire de 12 320 km? environ) et
par rapport aux simplifications de la carte lithologique globale. Les différences entre flux simulés et flux
observés peuvent également étre attribudes aux périodes sur lesquelles sont moyennés les flux d’éléments

107



‘3490320 %\ (EREN I ?\ “pw 3\ ‘4atauvf Na\ op stow s3] unod spuauryuod sap anbrwryo uotsody uvd ¢ ap uONPWUWOSUCD v} ap 2)090)6 woynquLySYT - 6931

P o)
081 ozt 09 0 09 02k ogl- 08t 0zt 09 0 08- oo 081
06 1 L ' ] 1 06 1 . ) 1 ] ] 06
empwim [ sonf 8 sow
n o B9 : R ==
APl 09 . ol -09-
ve 0w EE & pi
ot & n
- W/s80W 0f - 06 s wyseow o | 06
3480100 13nnre
-0 - -0
08 - o0
09 - .fl 2 N —09
K ®
T 08 T T T T T 8 S
(V4 0gl- 081 74} 09 0 09- oz o8-
q e
0gL- 08L- 081 [+4} 09 0 09- oeL- 081~
i 08 1 ] L 1 ) 06
= =
o b » BB | [
oot -o09 £ [7RRT T o |
[ IV o | [
o <« [HR ov <« il
& wysew 0 s useow 01 | 06
YN HIIANYE
-0
-0E
N
H. f. w Ts
T
T 08

0zi- 08L- 081 ozt 09 0 09 02L- 081~



1000 — T

800 -

Fig.70 — Fluz moyens annuels de CO,
. consommé sur les grands bassins flu-
viauz. Comparaison des fluz simulés
par le modéle GEM-CQy avec les esti-

- mations basées sur les données de ter-
Rione  p~ rain (chapitre III).

A o bassins versants dont la superficie est su-

.EP <Susitna périeure 4 100000 km? ; A bassins ver-

LN sants dont la superficie est inférieure 3

Severnaia 100000 km? ; O bassins versants dont le

0 Dvina flux moyen observé est basé sur 2 ou 3
! ) 1 1 I 1 ! échantillons.

0 200 400 600 800 1000 1200 1400
F spcenve (10° moles/km2.an)

600

Xi Jiang
-
400

200

Fgmue (10° moles/km?.an)

majeurs transportés en solution par les fleuves, qui ne correspondent pas toujours & celle sur laquelle est
basé le bilan hydrologique global de WILLMOTT et al. (1985) duquel nous avons tiré la carte globale du
drainage. D’autre part, les calculs des flux d’éléments majeurs transportés en solution reposent parfois sur
2 ou 3 échantillons seulement et ne peuvent donc étre représentatifs de la composition chimique moyenne

annuelle a long terme des eaux du fleuve. Cest le cas du Hungho, du Xi Jiang, de la Severnaia Dvina, de la
Magdalena, et du Godavari (fig. 70).

Cette comparaison fait apparaitre les inconvénients des deux approches que nous proposons dans ce
mémoire pour estimer la consommation de CO, par érosion chimique (chapitre III et ce chapitre). La
premiére méthode, qui consiste & déterminer le flux de CO2 consommé sur un bassin versant & partir du
débit et de la composition chimique moyenne des eaux de drainage a ’exutoire du bassin (modéle MEGA),
nécessite des données hydrogéochimiques abondantes de maniére & se rapprocher le plus possible des valeurs
moyennes annuelles réelles. La seconde méthode, qui consiste & utiliser le modtle décrit dans ce chapitre
(GEM-CO3), ne peut étre appliquée qu’a des surfaces suffisamment grandes, si ’on utilise les cartes globales
simplifiées du drainage et de la lithologie. Dans le cas d’une application & des bassins versants de faible
surface et dont le substratum géologique est varié et complexe, il est préférable de développer des cartes

de lithologie et de drainage adaptées au bassin, comme nous P'avons fait pour la Garonne (ce chapitre,
paragraphe II-A).

D - BILAN DU CO, CONSOMME POUR DIFFERENTES REGIONS DU GLOBE

1. Bilan par tranche de latitude

Sur la base des simulations des flux de CO» consommé par érosion chimique & ’échelle globale, men-
suellement et annuellement, nous proposons ici de faire le bilan de la consommation de CO; et des flux de

bicarbonates transportés par les eaux de surface, pour différentes régions du globe. Ces bilans sont présentés
en détail en annexe.

109



S000

- —T FLux ToTAL OF cO, CONSOMME (Fp ! T T s00 T
> = FLUX SPECIFIQUE DE CO, CONSOMMEF, 7
w4000 - Oa CONSOME) 2.
-—
% H400 2
g 3000 - w
@ —H300 3
S 2000 s
sl 4200 @
= 1000 3
- 100 d
0 <
— -
T .40 L
. . . . . . 80 60 40 -20 0 20 40 60 80
Fig.71 — Distribution latitudinale des sus LATTUDE Nord
fluz moyens annuels de COy consom-
mé (Fr et Fg), de Uintensité du drai-
nage (D) et des affleurements de roches 1000 ——— 77—
P |~ SURFACE DE ROCHES CARBONATEES (Scarb) -5
carbonatées (Searp). —— DRANAGE (D)
800 | ® |, o
— =1 [+
< 2
5.‘ 600 - -4 3 o
£ =
4 =
E w} 2 %
(@] 41 i
200 X
4 0
0 1 { 1 ! 1 1 1 { 1

80 60 40 20 0 20 40 60 80
sud LATITUDE Nord

a) Bilan annuel

Le bilan du flux de CO; consommé par érosion chimique des roches continentales est effectué pour chaque
tranche de 10° de latitude. La figure 71 représente les variations latitudinales de la consommation moyenne
annuelle de COy, ainsi que celles du drainage et des surfaces carbonatées.

Le flux spécifique de CO; consommé (en 10® moles/km?.an) montre trois maxima (fig. 71 a). Le premier,
entre 40° et 60° de latitude Sud, correspond 4 la pointe de I’Amérique du Sud et concerne une faible surface
continentale ol le drainage est relativement intense. Le second pic est observé entre 0 et 10° de latitude Sud.
C’est sous ces latitudes que la consommation de CO; est la plus intense avec plus de 380.10% moles/km?.an.
Elle accompagne un drainage intense (plus de 800 mm/an en moyenne) et est essentiellement localisée dans
le bassin amazonien, en Indonésie et en Nouvelle-Guinée (fig. 67). Le troisiéme maximum est observé dans

Phémisphére Nord, entre 30 et 40° de latitude, ou les surfaces de roches carbonatées sont importantes
(fig. 7T1b).

En ce qui concerne la distribution latitudinale de la consommation totale de CO, (fig. 71a), le flux
spécifique relativement intense observé aux latitudes australes a disparu car il concernait de faibles surfaces.
C’est toujours entre 0 et 10° de latitude Sud que le flux total maximum est observé. Cependant, le flux total
de CO; consommé sous les latitudes tempérées de I’hémisphére Nord atteint presque le méme niveau que
celui des latitudes équatoriales. En résumé, deux zones latitudinales semblent favorables & la consommation
de CO; par érosion chimique : la zone équatoriale ot le drainage est intense, et la zone tempérée Nord
ol les roches carbonatées affleurent sur de larges surfaces. Dés lors, c’est dans I’hémisphére Nord que la
consommation de CO; est la plus forte avec environ 16.10'? moles/an (0,19 GtC/An), soit 72% du flux
total de CO5 consommé.

b) Variations saisonniéres
Les variations saisonniéres de la consommation de CO, par tranches de latitude sont représentées par

les figures 72 a (flux spécifique de CO, consommé) et 72b (flux total de CO, consommé). La figure 72 a met
clairement en évidence une zone oii la consommation de CO; est intense (supérieure & 9.10~2 moles/km?.s)
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Fig.72 — Distribution spatiotemporelle (a) du fluz spécifigue de CO, consommé (en 1072 moles/km?.s) et
(b) du fluz total de COy consommé (en 103 moles/s) ; valeurs interpolées des résultats obtenus par tranches
de 10° de latitude.

tout au long de I’année. Cette zone est située sous les latitudes 0 a4 20°S d’octobre & mai, puis se déplace
vers le Nord et occupe les latitudes 0 3 40° Nde juillet & septembre.

La distribution spatiotemporelle du flux total de CO2 consommé (fig. 72b) souligne le déséquilibre de
la répartition des surfaces continentales entre I’hémisphére Nord et I’hémisphére Sud. Ainsi, les zones de
fort flux spécifique de CO, de I’hémisphére Sud (fig. 72 a) sont nettement réduites par rapport & celles de
I’hémisphére Nord lorsqu’on considére le flux total (fig. 72b). On distingue alors deux zones privilégiées
pour la consommation de CO; par érosion chimique : (i) la tranche de latitude 0 & 20° S pendant 'hiver, qui
correspond a la partie sud des bassins de ’Amazone et du Congo et aux iles indonésiennes ; (ii) la tranche
de latitude 10 & 40° N pendant 1’4té, qui correspond au Sud-Est asiatique et aux régions tempérées nord, ot
les carbonates et les shales affleurent sur de grandes surfaces.

2. Bilan par continents

Utilisant les résultats du modele pour ’ensemble du globe avec une résolution de 1° x 1°, nous avons
calculé le bilan de la consommation de COz pour chaque continent, ne tenant compte que des surfaces
exoréiques, c’est-a-dire des surfaces drainées vers les océans. Le bilan de la consommation annuelle de CO,
est présenté dans le tableau 31. La frontitre entre PEurope et I’Asie est définie par la chaine de I’Oural
et les limites occidentales des bassins versants de la mer Caspienne, du Tigre et de 'Euphrate. L’Asie est
séparée de ’Afrique par la mer Rouge et le canal de Suez. L’Austrasie comprend |’Australie, la Tasmanie, la
Nouvelle-Zélande et la Nouvelle-Guinée. Les autres iles du Sud-Est asiatique appartiennent 3 I’Asie. Enfin,
les deux Amériques sont séparées par le canal de Panama.

C’est en Austrasie que la consommation de CO3 est la plus intense, avec un flux spécifique de CQO,
consommé dépassant les 300.103 moles/km?.an (tabl. 31). Par ailleurs, c’est en Afrique que la consommation
de CO; est la moins active, avec un flux moyen spécifique d’environ 100.10% moles/km?.an. La consommation
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Tableau 31 — Bilan par continents des fluz de CO; consommé et des ezportations annuelles de carbone

minéral par les fleuves vers les océans et bilan global pour les surfaces continentales ezoréiques et endoréiques
(surfaces dont le drainage n’est pas nul).

Fco, Fuco,
S D Fs Ft Fs Ft %CO,
Asie 29,7 336 247,57 7,35 385,85 11,45 64,2
Amérique du Nord 21,9 285 149,82 3,28 221,43 4,85 67,7
Amérique du Sud 18,0 616 224,37 4,03 249,78 4,49 89,8
Afrique 17,7 391 101,63 1,80 149,59 2,65 67,9
Europe 8,6 271 178,87 1,52 267,79 2,29 66,0
Austrasie* 5,1 638 310,87 1,58 429,53 2,19 72,4
total surf. exoréiques 101,0 409 193,77 19,56 276,62 27,92 70,0
surfaces endoréiques 23,2 137 77,35 1,80 128,92 3,0 60,0
total continents** 124,2 358 179,98 21,36 248,95 30,92 69,1

S : surface continentale exoréique en 10° km? ; D : drainage en mm/an ; Fco, : flux de CO; d’origine atmosphérique
consommé par érosion chimique ; Fuco, : flux de bicarbonates exportés par les fleuves ; Fs : flux spécifiques en

10° moles/km?.an ; Ft : flux totaux en 10'2 moles/an ; %CO; : contribution du flux de CO, consommé au flux de
bicarbonates exporté.

* comprend I’Australie, la Nouvelle-Zélande et la Nouvelle-Guinée ; ** surfaces endoréiques et exoréiques. Les calottes
polaires du Groenland et du continent Antarctique ne sont pas comprises dans le bilan.

de CO; s’effectue essentiellement sur les continents asiatique et sud-américain, avec respectivement 37 % et
21% du flux total de CO; consommé pour 30% et 18 % des surfaces exoréiques. En revanche, ’érosion

chimique du substratum africain ne contribue que pour 9% de la totalité du CO, consommé alors qu’il
couvre prés de 18 % des surfaces exoréiques mondiales.

En ce qui concerne la contribution du flux de CO; au flux total de bicarbonates (%CO2), 'Afrique,
VEurope, 1’Asie et ’Amérique du Nord (tabl. 31) montrent des valeurs inférieures & la moyenne globale,
estimée & 69,1% pour la totalité des surfaces continentales. En revanche, I’Austrasie et I’Amérique du Sud
sont pauvres en affleurements de roches carbonatées et la contribution du flux de CO; au flux total de
HCOg3 est respectivement de 72,4% et 89,8 %.

Au total, ce sont 27,92.10? moles d’ions HCOj, dont 19,56.10'2 moles de CO, d’origine atmosphérique,
qui sont exportées annuellement en solution par les fleuves vers les différents océans. Ce résultat est légere-
ment inférieur aux flux totaux de bicarbonates et de CO, consommé sur I’ensemble des surfaces continentales

(exoréiques et endoréiques) que nous avons évalués selon le modéle respectivement a 30,92.1012 moles /an et
21,36.10'2 moles/an (tabl. 31).

3. Bilan par océans

De méme que pour les continents, nous avons fait le bilan de la consommation de CO, pour les différents
océans. Nous avons délimité les bassins de drainage des océans Atlantique, Pacifique, Indien et des mers
Méditerranée et Caspienne. Les résultats sont rassemblés dans le tableau 32. L’océan Atlantique comprend
également la totalité de ’'océan Arctique, mais la Méditerranée en est exclue. La mer de Chine, le golfe de
Thailande, ainsi que les mers baignant les iles du Sud-Est asiatique sont inclus dans ’océan Pacifique. La
limite entre océans Indien et Pacifique passe alors par la ligne de partage des eaux des iles Timor, Java et
Sumatra. Enfin, la Méditerranée comprend également la mer Noire.

L’océan Atlantique, Méditerranée comprise, regoit prés de la moitié du flux total de bicarbonates exporté
hors des continents par les fleuves, dont plus de 73% de CO; d’origine atmosphérique, ce qui est en rapport
avec les vastes surfaces continentales drainées vers cet océan (tabl. 32). Avec une surface de drainage net-
tement plus faible (20 % de la surface totale), 'océan Pacifique arrive en seconde position et regoit 34% du
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Tableau 32 - Bilan des apports annuels de carbone minéral auz océans par les fleuves.

S D Fco, Frco,
10° km? mm/an 10'? moles/an 102 moles/an

Atlantique* 60,00 375 8,785 11,736
Pacifique 19,77 537 6,479 9,531
Indien 14,45 439 3,097 4,828
Méditerranée** 6,71 274 1,196 1,824
total apports aux océans 100,93 409 19,557 27,919
Caspienne 2,79 164 0,367 0,532

Frcos, flux total de bicarbonates ; Fco,, flux total de bicarbonates provenant du CO; atmosphérique ; S, surface
continentale drainée vers les océans ; D, drainage.

* Méditerrannée non comprise ; ** mer Noire comprise. Les calottes polaires du Groenland et du continent Antarctique
ne sont pas comprises dans le bilan.

Tableau 33 - Fluz moyens annuels de COy consommé (Fco,) et de HCO; (Fuco,) transporté par les

fleuves @ Uéchelle globale : comparaison des flur simulés par le modéle GEM-CO, présenté dans ce chapitre
avec les estimations d’autres auteurs.

S D Fco, Fuco, CO,
10° km? mm/an 10'? moles/an %
modéle GEM-CO, 124,2 358 21,36 30,92 69,1
surfaces continentales drainées (1)
ce modéle GEM-CO, 100,93 409 19,56 27,92 70,0
surfaces continentales exoréiques (2)
cette étude, extrapolation i partir 99,6* 375* 24,50 36,85 66,5
des grands fleuves mondiaux (3)
BERNER et al. (1987) (4) 99,6* 375% 23,28 35,08 66,4
MEYBECK (1987) (5) 99,6* 375*% 21,33 31,97 67,3
PROBST (1992) (6) 148 9** 266+* 25,3 37,59 67,3

(1) concerne les surfaces continentales dont le drainage n’est pas nul (surfaces endoréiques + exoréiques) ; (2) surfaces
continentales drainées vers les océans ; (3) basé sur I’extrapolation des flux de CO, et de HCO; exportés par les
grands fleuves mondiaux et proposée dans ce travail au chapitre IV ; (4) basé sur les flux moyens annuels d’éléments
majeurs issus de ’érosion et transportés par les fleuves, extrapolés i ’échelle globale par MEYBECK (1979) ; (5) basé
sur la composition moyenne des eaux par type de roches a 1’échelle globale (Temperate Stream Model, MEYBECK,
1987) et sur les flux moyens annuels de HCOj transportés par les fleuves, extrapolés & I’échelle globale par MEYBECK

(1979) ; (6) basé sur 1’extrapolation i I’ensemble des surfaces continentales de la relation entre la concentration en
HCOj et le drainage i 1’échelle globale.

* Surfaces continentales exoréiques et drainage correspondant, d’aprés BAUMGARTNER et REICHEL (1975) ; ** Surfaces
continentales totales et drainage correspondant, d’aprés BAUMGARTNER et REICHEL (1975).

flux total de HCOj3 exporté, dont 68 % de CO; d’origine atmosphérique. Enfin, ’océan Indien regoit prés
de 17% de la totalité du flux de HCOj, bien que sa surface de drainage soit peu importante. La mer Médi-
terranée ne recueille que 6,5% du flux global de bicarbonates exportés, ce qui est en rapport avec sa surface
de drainage. Notons au passage que ce flux de HCO3 (1,82.10'2 moles/an) est comparable & Vestimation

(1,68.10'2 moles/an) récemment effectude par COPIN-MONTEGUT (1993) d’aprés les flux moyens de HCO3
transportés par les fleuves du bassin méditerranéen.
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4. Comparaison avec des estimations antérieures

Le flux de CO; simulé par le modéle GEM-CO; est estimé & 21,4.10'? moles/an pour I’ensemble des
surfaces continentales, et & 19,6.10!? moles/an pour les surfaces continentales drainées vers les océans,
soit respectivement 0,26 et 0,23 GtC/an. Ces résultats sont proches des flux déterminés par différentes
méthodes, toutes basées, au moins en partie, sur les flux de bicarbonates exportés par les grands fleuves
mondiaux (tabl. 33). On peut cependant faire deux remarques : (i) la contribution du CO, au flux total de
bicarbonates est d’environ 67 % d’aprés les résultats obtenus sur la base des transports fluviaux (tabl. 33,
lignes 3 a 6) alors qu'elle est de 70 % environ d’aprés les résultats du modéle (tabl. 33, lignes 1 et 2) ; (i) le
flux total de CO; consommé simulé par le modéle GEM-CO, pour les surfaces exoréiques est légerement
inférieur a celui estimé pour les mémes surfaces & partir des flux de bicarbonates transportés par les fleuves.

Ainsi, dans notre modele, on altére moins de roches carbonatées que ce que pouvaient laisser penser les
résultats antérieurs de MEYBECK (1987) par exemple, d’oit des flux de CO, consommé et de bicarbonates
transportés par les riviéres plus faibles. En effet, on peut considérer que notre modéle établit un bilan de la
consommation de CO; pour des conditions dites “naturelles”, c’est-a-dire sans tenir compte de I'influence
de certains processus dérivés des activités humaines. Ainsi, nous avons pu voir par exemple que ’oxydation
des composés azotés provenant des épandanges d’engrais sur le bassin de la Garonne pouvait modifier de
fagon non négligeable les exportations de carbone minéral par le fleuve.

IV - CONCLUSIONS

Dans la premiére partie de ce chapitre, nous avons appliqué avec succés notre modéle aux bassins du
Congo, de I’Amazone et de la Garonne, montrant ainsi la validité des flux de CO; consommé simulés par le
modele. Celui-ci peut étre appliqué & toute surface continentale pour laquelle on connait, avec suffisamment

de précision, la répartition spatiale de I'intensité du drainage et des affleurements des différents types de
roche.

Nous avons alors simulé les variations spatiales et saisonniéres de la consommation de CO3 par érosion
chimique & I’échelle globale, en utilisant les données de drainage issues des travaux de WILLMOTT et al.

(1985) et la carte lithologique globale présentée dans le chapitre III de ce mémoire. On dégage les principaux
résultats suivants.

— Les variations spatiales de la consommation de CO; sont contrélées & la fois par celles du drainage et
celles de I'affleurement des formations carbonatées. Deux zones latitudinales sont plus particuliérement
propices a la consommation de CO; : la zone comprise entre 0 et 10° S, qui correspond en grande partie
a la partie sud du bassin de I’Amazone, et la zone comprise entre 30 et 40° N. Au total, la consommation
de COs se fait en grande partie dans ’hémisphére Nord (72% de la consommation globale).

— Le bilan par continents montre que I’érosion chimique du substratum asiatique consomme prés de 40 %
de la totalité du CO2 consommé, alors que le substratum africain n’en consomme que 10 %.

— En ce qui concerne les océans, I’Atlantique regoit prés de la moitié des apports totaux en bicarbonates,
dont 73 % de CO; d’origine atmosphérique. Le Pacifique et Pocéan Indien arrivent en seconde et troisiéme
positions.

— Les variations saisonniéres de la consommation de CQO; a I’échelle globale sont importantes ; elles témoi-
gnent de la forte variabilité du drainage continental, mais également de I’hétérogénéité de la distribution
spatiale des différents types de roches. On observe deux minima en mai et en octobre, avec un flux de

CO3 estimé & 5-5,5.10° moles/s, et deux maxima en janvier et en juillet, avec des flux estimés & 8-9.10%
moles/s.
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L’estimation par le modéle GEM-CO, du flux de CO; consommé pour I'ensemble des surfaces continen-
tales est de 21,4.10'2 moles/an, ce qui est comparable & celles basées sur les flux de bicarbonates transportés
par les fleuves mondiaux. Cependant le flux de CO» consommé pour les surfaces continentales drainées vers
les océans (19,6.10'2 moles/an) est légérement inférieur aux estimations basées sur les transports de HCO3
par les fleuves. Il semble en outre que les carbonates contribuent plus au flux de HCO3 que ne le prédit le
modele. On peut alors poser ici la question de 1’altération des roches carbonatées par d’autres acides que
P’acide carbonique qui libérerait en solution une quantité supplémentaire d’ions bicarbonates qui ne serait
pas accompagnée d’une quantité équivalente de CO; consommé. Dés lors les flux de CO;3 estimés sur les
grands bassins fluviaux peuvent étre légérement surestimés. Si on exclut la possibilité pour les roches carbo-
natées d’étre attaquées par I’acide sulfurique issu de l’oxydation de minéraux pyriteux peu fréquents dans
de tels types de roches, les acides incriminés sont apportés par les eaux de pluie. Ils sont alors, soit d’origine
naturelle tels que les acides organiques, soit d’origine anthropique tels que les acides sulfurique et nitrique.
Quelle serait alors I'influence des pluies acides sur les flux de bicarbonates exportés vers les océans 7 Nous
tenterons de répondre a cette question dans le prochain chapitre.
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Chapitre VI

INFLUENCE DES PRECIPITATIONS ACIDES SUR LA
CONSOMMATION DE CO; PAR EROSION CHIMIQUE

Le phénoméne des précipitations acides constitue 1’une des perturbations majeures apportées par I’homme
4 son environnement. Les trés nombreuses études consacrées & ce probléme portent essentiellement sur 1’in-
cidence de ces précipitations sur les écosystémes aquatiques et forestiers. La principale cause d’acidité des
précipitations acides est due & leurs fortes teneurs en acides sulfurique et mitrique dérivés des oxydes de
soufre et d’azote et rejetés principalement par les activités humaines des pays industrialisés. Ces retombées
acides, sous forme de précipitations humides ou sous forme de dépdts secs, perturbent alors notre environne-
ment & plusieurs niveaux. Elles perturbent les écosystémes aquatiques en acidifiant les eaux des lacs et des
riviéres et elles appauvrissent les sols en éléments nutritifs essentiels, ce qui est I'une des causes possibles du

dépérissement forestier (SCHINDLER, 1988 ; BINKLEY et al., 1989 ; BRICKER et RICE, 1993 ; LANDMANN et
BonNEAU, 1995).

En ce qui nous concerne, la principale question qui se pose est de savoir de quelle fagon les retombées
acides perturbent l’altération chimique des roches et la consommation de CO3. Dans ce dernier chapitre,
nous tenterons d’évaluer ’influence des précipitations acides sur la consommation de CO; par érosion chi-
mique, d’abord a I’échelle de petits bassins versants, puis a I’échelle globale, ce qui constituera une premiére
application possible du modéle GEM-CO, présenté au chapitre V.

I- PERTURBATIONS A L’ECHELLE DES PETITS BASSINS VERSANTS

A - INFLUENCE DES PRECIPITATIONS ACIDES SUR L’ALTERATION CHIMIQUE

1. Perturbation de I’érosion chimique

Sous I'influence des précipitations acides, les caractéristiques des sols peuvent jouer un réle important
dans l'acidification des eaux de surface (REUSS et al., 1987 ; WRIGHT et HauHs, 1991). Les principaux
processus contrélant 1’acidité des solutions des sols sont les suivants (PAcEs, 1986 ; BINKLEY et al. ; 1989) :
I'intensité des apports acides par les pluies et les pluviolessivats (pluies passant & travers le couvert végétal),
l’oxydation de la matiére organique et la dissociation de CO; dans les sols, 'adsorption et la désorption des
cations et des ions sulfates, la rétention de cations dans la biomasse, la dissolution et la précipitation d’alu-

minium, la nitrification et la dénitrification, 1’altération chimique et 1’évacuation des éléments (notamment
des protons) par les eaux de drainage.

Le probléme actuel de Pacidification des sols et des solutions qui les drainent est lié & la présence d’anions
d’acides forts qui mobilisent et permettent le transport des cations (WRIGHT et HAUHS, 1991). Parmi ces
anions, les ions sulfates (SO3~) et nitrates (NO3 ) sont les plus concentrés dans les retombées acides d’origine
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anthropique, et sont accompagnés par Ht et NHJ. Les nitrates restent la plupart du temps stockés dans
les sols, car l'azote est un élément essentiel dans la croissance des plantes. Dés lors, les concentrations
en nitrates dans les eaux de drainage des zones acidifiées sont relativement faibles (REUSS et al., 1987 ;
WRIGHT et HAUHS, 1991). C’est pourquoi, dans la plupart des cas, les ions sulfates jouent le role principal
dans ’acidification des sols et des eaux de drainage. En conditions de précipitations acides, les apports en
soufre excédent les besoins de la biomasse qui sont faibles. Les anions SO~ peuvent alors étre adsorbés sur
les particules des sols, libérant en solution des ions OH™, ce qui retarde 1’acidification des eaux de drainage
jusqu’a saturation des sites d’accueil des ions SO2~. Ce sont les sols les plus anciens et les plus altérés, riches
en fer et en aluminium, qui sont les plus favorables & 1’adsorption de SOi—, alors que les sols jeunes sous
foréts, tels que ceux situés dans le Nord de ’Europe et des USA, sont peu enclins 4 adsorber SO;~ (SiNGH,
1984 ; REUSS et JOHNSON, 1986 ; REUSS et al., 1987 ; WRIGHT et HAUHS, 1991). Ainsi, les eaux de surface

de ces régions tempérées transportent généralement une quantité de sulfates équivalente 3 celle apportée par
les retombées humides et séches.

Dans le contrdle de l’acidité des solutions de sol, 1’échange cationique est un processus essentiel mais
complexe. Pour simplifier, les protons (H*) apportés par les précipitations acides ont un double effet (REUSS
et al., 1987 ; REUSS et JOHNSON, 1986 ; BINKLEY et al., 1989). D’une part ils favorisent la mise en solution
des ions AP**, lesquels ont tendance & remplacer les cations Ca2* et Mg2* sur les sites d’échange chargés
négativement. D’autre part les ions H* participent directement 4 la désaturation du complexe d’échange en
s’échangeant avec les cations Ca?t et Mg?t. Ainsi, en présence d’apports acides, ces processus consomment
des ions H*, diminuant V’acidité des solutions de sol, et libérent en solution des cations Cat+ et Mgtt. Des
lors, 1l est difficile de savoir si ’augmentation des flux de cations transportés par les eaux de surface dans les
régions touchées par les précipitations acides provient de la désaturation du complexe d’échange cationique
et/ou de l'accroissement de l’altération chimique des minéraux (REUSS et JoHNSON, 1986 ; REUSS ef al.,
1987). Cependant, dans le cas ol les sols sont appauvris en cations échangeables, les solutions qui atteignent
le front d’altération restent acides et peuvent alors avoir pour effet d’augmenter I’altération chimique des
minéraux des sols et des roches. A. PROBST et al. (1994) et EL GH’MARI (en préparation) montrent que,
sur le bassin du Strengbach, petit bassin versant granitique des Vosges, la neutralisation des solutions de
sol ne s’opére qu’en profondeur, au contact de la roche mére, par ’altération chimique des minéraux mais
aussi par la désaturation du complexe d’échange cationique. C’est principalement & ces processus que les
eaux du Strengbach doivent leur neutralité (pH = 6,1). Pourtant, ceux-ci s’avérent parfois insuffisants : A.
PROBST et al. (1990b) montrent que sur les eaux de 39 ruisseaux vosgiens analysées, 15 sont acides (pH
<5,6) avec une composition chimique dominée par les cations acides (Al*+ et HY). Ces ruisseaux acides
drainent tous des bassins couverts de résineux, lesquels sont réputés pour capter efficacement les polluants
sous forme de dépdts secs, et ce en toute saison. Par ailleurs, ces ruisseaux drainent, pour la plupart, des
gres ou des granites riches en quartz et pauvres en bases, dont 1’altération chimique difficile ne suffit pas &
neutraliser I’acidité des eaux de drainage. A. PROBST et al. (1990 b) soulignent cependant que les eaux des

ruisseaux vosgiens étudiés, drainant des roches silicatées pauvres en bases et couverts par des résineux, ne
sont par nécessairement toutes acides.

2. Perte d’alcalinité et précipitations acides

Les retombées acides ne semblent pas avoir d’effet direct sur la minéralisation de la matiére organique
et donc sur la pression partielle de CO, dans les sols. Ainsi, JOHNSON et TODD (1984), aprés avoir irrigué
une parcelle expérimentale avec de 1’ean acide, n’observent aucune modification significative de la pression
partielle de CO; dans les sols. L’influence des retombées acides sur la consommation de CO, se situe plutét
au niveau de l’altération chimique des roches silicatées, ol les acides forts tels que H,SO4 prennent la place
de H;COs3. Il en résulte une diminution de 1’alcalinité, principalement constituée d’ions HCO3 pour les
domaines de pH des eaux de surface, donc de la consommation de CO2. L’acidification des eaux de drainage
d’un bassin versant est souvent approchée par I’estimation de la perte d’alcalinité des eaux qui le drainent.

Cette perte d’alcalinité (AAlk, en eq/l), par rapport 4 un état originel anté-acidification, peut étre dérivée
de la balance ionique comme suit (WRIGHT, 1983) :

AAlk = 0,91(Ca* + Mg*) — HCO3 + H + Al (59)
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Dans I'équation (59), Ca* et Mg* sont les concentrations (en eq/I) mesurées dans les eaux de drainage du bas-
sin considéré, corrigées des apports atmosphériques ; 0,91(Ca* + Mg*) correspond 4 V’alcalinité théorique des
eaux de drainage du bassin en conditions anté-acidification, déterminée empiriquement par relation linéaire
entre HCOj3 et (Ca* + Mg*) sur des bassins similaires non perturbés. Dans I’équation (59), on considére que
Ca* et Mg* sont invariants lorsqu’on passe d’un état non perturbé & un état perturbé par les précipitations
acides. HENRIKSEN (1984) montre alors qu’il faut tenir compte de 'influence des apports acides, notamment
des apports de sulfates anthropogéniques, sur la variation des concentrations en Ca* et Mg*. L’augmentation
de (Ca* +Mg*) serait alors de 0,4 fois celle de SO2~ d’origine anthropique (HENRIKSEN, 1984).

WRIGHT (1983) montre que AAlk (en eq/l) est équivalent & la concentration en SO2~ (en eq/l) d’origine
anthropique apporté par les pluies et mesurée dans les eaux de drainage :

AAlk = SO} (60)

WRIGHT (1983) vérifie cette relation théorique (éq. 60) sur différents groupes de lacs d’Amérique du Nord
et d’Europe connus pour leurs eaux acides : les relations entre la perte d’alcalinité calculée selon 1’équation
(58) et la concentration en SO4* ont toutes une pente comprise entre 0,9 et 1. En outre, WRIGHT (1983)
montre que l’excés de sulfate (SO4*, en moles/l)) estimé dans les lacs nord-américains est une fonction
linéaire positive de la concentration en H* (en moles/l) des précipitations :

SO; =1,94H* +26 (61)

Cette relation empirique (éq. 61) montre que 1’essentiel des ions SOZ' sont des anions d’acide fort accom-
pagnés de protons dans la proportion de 2 H+ pour 1 SO?{. Sur les bassins dont le substratum ne renferme
pas de soufre, les ions sulfates constituent donc d’excellents témoins de I’acidification des eaux de surface. La
relation (60) illustre la diminution de 1’alcalinité, done de la consommation de CO; lorsque la concentration
en ions sulfates d’origine anthropique augmente, c’est-a-dire lorsque I’acidité des précipitations augmente.

B -~ COMPARAISON ENTRE UN BASSIN TRES PERTURBE ET UN BASSIN PEU PERTURBE PAR
LES APPORTS ACIDES

Pour tenter d’évaluer la diminution de la consommation de CO; par érosion chimique sur un bassin
versant fortement perturbé par les retombées atmosphériques acides, nous proposons de comparer les flux
de CO; consommés sur deux bassins granitiques des Vosges : le bassin peu perturbé du Ringelbach et le
bassin trés perturbé du Strengbach. Ces deux bassins different essentiellement par leur couvert végétal. Le
bassin du Strengbach est couvert par une forét de résineux qui captent efficacement les dépéts acides secs,
alors que ces derniers sont pratiquement inexistants sur le bassin du Ringelbach couvert par une pelouse. Les
données de base de ces bassins nous ont été communiquées par A. PROBST (CGS/CNRS) en ce qui concerne
la physicochimie des eaux, et par B. AMBROISE (CEREG/ ULP-CNRS) en ce qui concerne les données de
débit. Pour le bassin du Strengbach, ces données ont été acquises dans le cadre du Programme DEFORPA
(1985-1991) “Dépérissement des Foréts et Pollution Atmosphérique” (A. PROBST et al., 1991). Pour le bassin
du Ringelbach, les données sont collectées régulierement depuis janvier 1990 dans le cadre du programme
MRT “Transfert d’eau et de solutés dans le systéme eau — sol — plante — atmosphére a différentes échelles
spatiales en moyenne montagne tempérée” et de 1’action “Eau-Sol-Plante” du Programme Environnement

du CNRS.

Une étude comparée des deux bassins a déja été menée par A. PROBST et al. (1987, 1994) pour mettre
en évidence l'influence du couvert végétal sur les caractéristiques physicochimiques des eaux de drainage.
En ce qui nous concerne, nous nous attacherons & analyser les variations de 1’alcalinité d’un bassin & autre.
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1. Influence des précipitations acides sur les bassins du Ringelbach et du Strengbach
a) Caractéristiques physiques et hydrologiques des deux bassins

Le bassin du Ringelbach est situé sur le versant oriental des Vosges dans le Haut-Rhin. Il couvre une
superficie de 36 hectares et il s’étage entre 748 et 1000 m d’altitude. Le bassin du Strengbach est également
situé sur le versant oriental des Vosges haut-rhinoises et couvre une superficie de 80 hectares. Son altitude
varie de 883 m a l'exutoire a 1146 m. Les caractéristiques géologiques du substratum different légérement
d’un bassin a I'autre. Le substratum drainé par le Ringelbach est composé de deux granites (tabl. 34) : le
granite a biotite du lac Vert, riche en quartz et pauvre en bases, et le granite & amphiboles des Crétes, moins
riche en quartz et contenant une proportion plus importante de cations. Dans la partie sommitale du bassin,
ces deux granites sont couverts par des placages de Grés Vosgien (Bundsandstein), peu épais et composés
de quartz a 85 %. Malgré trois types de roches différents, la composition chimique des eaux du Ringelbach
devrait étre en grande partie influencée par 1’altération chimique du granite des Crétes drainé par les deux
sources majeures du ruisseau (A. PROBST et al, 1987, 1994). Le substratum du bassin du Strengbach est
constitué d’un granite pauvre en bases et riche en quartz, le granite du Brézouard (tabl. 34), chimiquement
et minéralogiquement proche du granite du lac Vert (EL GH’MARI, en préparation).

La différence essentielle entre les deux bassins réside dans leur végétation. Celle du Ringelbach est
constituée essentiellement par une pelouse, alors que le Strengbach est couvert par une forét composée 3
80% de résineux (A. PROBST et al., 1987, 1992 D).

Le débit moyen annuel du Ringelbach est de 483 mm/an (période 1990-1992) pour des précipitations
moyennes de 1136 mm/an (A. PROBST et al., en préparation) et celui du Strengbach est de 1051 mm/an
(période 1986-1989) pour 1553 mm/an de précipitations (A. PROBST et al., 1992b). Pour les deux bassins,
le cycle hydrologique est caractérisé par un écoulement minimum en septembre, auquel succéde une reprise

des écoulements en octobre (A. PROBST et al., 1992b). Les débits maximum sont provoqués par la fonte
des neiges.

b) Bilans hydrochimiques

La composition chimique des précipitations hors couvert végétal est semblable pour les deux bassins. Les
précipitations sont acides, avec dominance des ions H, NHI, SOi" et NO3 et avec des valeurs moyennes
de pH pondérées par la hauteur des précipitations qui sont semblables, variant de 4,3 (Ringelbach ; ALARY,
1993) & 4,5 (Strengbach ; A. PROBST et al, 1992). Par contre, les précipitations sous couvert forestier
(pluviolessivats), rencontrées sur le bassin du Strengbach uniquement, sont plus acides (le pH moyen pondéré
par les hauteurs d’eau est de 4,1) et les flux d’éléments majeurs ainsi apportés sont environ trois fois plus
importants que les apports & découvert, en particulier pour les acides forts (A. PROBST ef al., 1992b).

Tableau 34 -~ Compositions chimique el minéralogique des différents granites drainés par les ruisseaur du
Strengbach (EL GH’MARI, en préparation) et du Ringelbach (d’aprés VoN ELLER, 1961).

Si0; | Al,O3 | FeO-Fe;O3 | MnO | MgO | CaO | Na,O | K;O | TiO, | P,Os
granite des Crétes 62,25 | 16,01 4,53 - 3,99 | 1,15 2,87 7,15 | 0,67 0,14
{Ringelbach) quartz : 13 %, feldspath K : 27 %, plagioclase Ab :17 %, plagioclase An : 3 %,

biotite + amphibole : 40 %
granite du lac Vert | 73,06 | 13,3 | 1,36 | 0,027 | 0,57 | 0,63 | 3,252 | 551 | 0,21 | -
(Ringelbach) quartz : 25-30 %, feldspath K : 18-25 %, plagioclase : 32-42 %,
muscovite : 4 %, biotite : 10-12 %
granite du Brézouard | 73,18 | 14,66 | 1,2 | 0,02 ] 0,42 [ 0,49 [ 2,95 | 504 [ 0,17 | -
(Strengbach) quartz : 36 %, feldspath K : 22 %, plagioclase Ab : 32 %, plagioclase An : 1 %,
muscovite : 8%, biotite : 6 %
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Fig.73 — Bilans comparés des éléments majeurs pour l'année hydrologique 1991 dans le bassin du Strengbach
(A. PROBST et al., 1994) et dans le bassin du Ringelbach (ALARY, 1999 et A. PROBST et al., en préparation).

N‘=N-—NH4+N—N03 s S.=S—SO4; Sl‘:Sl—H4SlO4

La composition chimique des eaux du Ringelbach est dominée par les ions bicarbonates et calcium, avec
un pH moyen de 7,05 (A. PROBST et al, 1987). Par contre, les eaux du Strengbach ont un pH plus faible
(PH = 6,1) et leur composition chimique est dominée par le sulfate et le calcium, avec une alcalinité faible,

ce qui témoigne de perturbations par les retombées atmosphériques acides (A. PROBST et al., 1990 a, 1992b,
et 1993).

Les bilans hydrochimiques ont été établis par A. PROBST et al. (1992b, 1993) sur le bassin du Strengbach
pour la période 1986-1991 et A. PROBST ef al. (en préparation) sur le bassin du Ringelbach pour la période
1990-1992. Le bilan hydrochimique correspond 4 la différence entre les flux de matire dissoute qui rentrent
et qui sortent du bassin. Les principaux résultats de ces bilans montrent que la perte en cations basiques est
beaucoup plus importante sur le bassin du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach (fig. 73), alors que le
substratum de ce dernier est plus facilement altérable. Cette différence est imputable & la désaturation du
complexe d’échange cationique et/ou & I’altération chimique, stimulées par les apports acides plus importants
sur le bassin du Strengbach que sur celui du Ringelbach (A. PROBST et al., 1987, 1992). D’autre part, si les
nitrates sont stockés dans les deux bassins, les sulfates ne sont stockés que sur le bassin du Ringelbach, alors

que le bassin du Strengbach montre, en moyenne et sur la période d’observation (fig. 73), un déstockage
important,

ALARY (1993) montre que, dans le bassin du Ringelbach, la désaturation du complexe d’échange catio-
nique et le déstockage des sulfates varient saisonniérement : en période de basses eaux, alors que le bassin
est peu influencé par les apports atmosphériques, le calcium et le magnésium proviennent de I’altération des
minéraux, et les sulfates sont adsorbés au niveau des sols ; lors de la reprise des écoulements en octobre, et
jusqu’au mois de mars, le calcium et le magnésium proviennent en partie de la désaturation du complexe

d’échange. Dans le méme temps, les sulfates sont désorbés et favorisent la mobilisation de Ca et Mg (A.
PROBST et al., en préparation).

2. TFlux de CO; consommsé
a) Flux exportés par les ruisseaux
La perte d’alcalinité des eaux de surface est ’une des principales conséquences des retombées atmosphé-

riques acides. Dés lors, le flux de bicarbonates exporté par les eaux de drainage d’un bassin influencé par

des retombées acides devrait étre inférieur & celui exporté par les eaux d’un bassin similaire peu ou pas
influencé.
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La comparaison des flux de HCO3 (ou flux de CO, consommeé) exportés par les eaux du Ringelbach
(bassin peu perturbé par les retombées acides) avec ceux exportés par les eaux du Strengbach (bassin
davantage perturbé par les retombées acides) devrait permettre une premitre estimation de Vinfluence des
précipitations acides sur la consommation de CO; par érosion chimique des roches granitiques. Pour cela,
nous utiliserons les données de concentration en éléments majeurs (A. PROBST, communication personnelle)
et de débits correspondants (B. AMBROISE et D. VIVILLE, communication personnelle) pour les deux bassins,
d’aoit 1985 a juillet 1991 pour le bassin du Strengbach et de janvier 1990 3 décembre 1992 pour le bassin
du Ringelbach, avec un échantillonnage hebdomadaire.

La figure 74 montre que le flux de CO3 consommé sur les bassins du Ringelbach et du Strengbach est une
fonction linéaire du débit, ce qui rejoint les observations effectuées sur les eaux de drainage des principaux
types de roches (chapitre IT). On remarque cependant qu’a débit équivalent le flux de CO, consommd est plus
important sur le bassin du Ringelbach que sur celui du Strengbach (fig. 74). La pente des droites ajustées
aux relations flux de CO; consommé - débit permet de calculer que la consommation est 2,5 fois moins
importante sur le bassin du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach (fig. 74). Cet écart entre les deux
bassins semble trop important pour étre uniquement attribué aux différences géologiques et hydroclimatiques
relativement faibles entre les deux bassins. La différence de végétation n’est probablement pas non plus la
cause principale. En effet, LELONG et al. (1988) montrent que, dans un environnement peu soumis aux
retombées atmosphériques acides, les flux de bicarbonates exportés par un ruisseau drainant un bassin sur
pelouse & substratum granitique (mont Lozére) sont similaires & ceux exportés par un ruisseau drainant le
méme granite couvert d’une forét d’épicéas. La nature du substratum altéré, par contre, peut avoir pour
conséquence une altération chimique accrue sur le bassin du Ringelbach, dont le granite est plus riche en
bases (tabl. 34) que celui du Strengbach.
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Fig.74 — Relation entre le flur de CO, consommé (Fco,) et le débit (Q) sur les bassins du Strengbach et
du Ringelbach. La droite en pointillés représente la relation mise en évidence au chapitre II pour 41 petits
bassins sur roches plutoniques et métamorphiques.

Fig.75 — Relation entre le flur de SO}~ ezporté (Fso,) et le débit (Q) pour les bassins du Strengbach et du
Ringelbach,
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Le flux de SO2~ est également une fonction linéaire positive du débit (fig. 75), et & débit équivalent le flux
de SO}~ est environ deux fois plus fort sur le bassin du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach. Deux
processus distincts expliquent cette différence : d’une part, les apports de sulfates par les dépots humides
et secs sont plus importants sur le bassin du Strengbach, couvert de résineux qui captent les polluants
atmosphériques ; d’autre part, le déstockage des sulfates au niveau des sols est plus intense sur le bassin
du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach (A. PROBST et al., 1987 ; ALARY, 1993). Ainsi, comme on
pouvait s’y attendre, la diminution de la consommation de CO, coincide donc avec Yaugmentation du flux
de SO2~ qui témoigne de I’acidité des solutions altérantes.

Dés lors, il est tentant d’attribuer la diminution de la consommation de CO2 & une augmentation de
l'acidité des solutions altérantes. Cependant, les différences chimiques et minéralogiques entre les granites
des deux bassins nous empéchent de conclure de fagon catégorique, pour le moment, que les apports acides
sont le seul facteur de la diminution de la consommation de CQ, sur le bassin du Strengbach. Une approche
par modélisation thermodynamique et cinétique de l’altération chimique des deux granites devrait nous

permettre de différencier plus précisément l'influence de la nature de la roche de l’influence des apports
atmosphériques acides.

b) Modélisation thermodynamique et cinétique

Quelle est I'influence de la variation de composition chimique et minéralogique du granite sur la consom-
mation de CO, par rapport a celle de la variation des solutions altérantes ? Pour tenter de répondre & cette
question, nous avons simulé 1’altération chimique des deux granites (le granite des Crétes et le granite du
Brézouard) a 'aide d’un modele d’interaction eau-roche (code KINDIS, MADE et al., 1990) basé sur les
équilibres thermodynamiques et cinétiques de dissolution des minéraux. Dans un premier temps, nous avons
simulé altération chimique de chaque granite (tabl. 34), 4 25°C, par une solution initiale identique. Celle-ci
représente la composition chimique moyenne d’une eau de pluie acide (A. PROBST, communication person-
nelle), typique des précipitations & découvert observées sur les bassins (tabl. 35), et est & 1’équilibre avec une
pression partielle de gaz carbonique de 10~2% atm., valeur moyenne observée dans les sols. Une troisieme
expérience a été réalisée, dans les mémes conditions de pCO, et de température, afin de simuler 1’altération
du granite du Brézouard (Strengbach) par une solution initiale de pluviolessivats (tabl. 35). Lors de chaque
simulation, on a considéré que le temps pendant lequel eau restait au contact de la roche était identique
pour chacun des deux granites. Les constantes de vitesse de dissolution et les valeurs des surfaces de contact
de chaque minéral sont issues des conditions initiales d*une précédente simulation de l’altération chimique
du granite du Brézouard réalisée par RICHARD (1993) pour simuler 1’évolution du rapport isotopique du
strontium au cours des processus d’altération météorique.

Le modéle KINDIS prédit ’évolution temporelle de la solution initiale au contact de la roche, de la
stabilité des différents minéraux de la roche, ainsi que le type et la quantité de minéraux secondaires néofor-
més. La modélisation ne tient pas compte du renouvellement de la solution au cours du temps. Les phases
secondaires précipitées dans les premiers jours sont, par ordre d’apparition, la smectite et la kaolinite, ce
qui correspond aux observations de EL GH’MARI (en préparation) et EL GH'MARI et al. (1993) effectudes
sur le granite du Brézouard. Par la suite, la solution est rapidement saturée vis-a-vis de la silice (au bout

de 25 & 30 jours), ce qui devrait conduire A la néoformation de quartz, si la solution n’est pas renouvelée
entre-temps.

Tableau 35 — Composition chimigue (en pmoles/l) des solutions initiales utilisées dans les différentes simu-

lations d’altération chimique des granites des Crétes et du Brézouard (A. PROBST, communication person-
nelle).

pH NHy Nat K¥ Ca?7¥ Mg+ cCI- SO;~ NO; 8SiO,
eau de pluie & découvert 4,22 67 3 2 8 2 7 46 53 1
pluviolessivats 3,91 144 34 75 75 17 57 144 215 5
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L’évolution de la concentration en bicarbonates dans la solution drainante au cours du temps est re-
présentée par la figure 76. Chacune des trois simulations réalisées montre une évolution distincte de la
concentration en HCO3 . Conformément & ce que laissait supposer sa composition chimique et minéralo-
gique, le granite des Crétes (bassin du Ringelbach) est le plus sensible & 1’altération chimique. Cependant,
dans des conditions identiques d’altération (eau de pluie & découvert), la solution au contact du granite
du Brézouard (bassin du Strengbach) montre une concentration en HCOj3 proche de celle au contact du
granite des Crétes (fig. 76). En outre, les résultats de 1’altération simulée du granite du Brézouard par les
pluviolessivats montrent une diminution importante de la concentration en HCO3 par rapport & ’altéra-
tion du granite par les précipitations humides seules (4 découvert). Cette diminution de la concentration en

HCOj3 correspond au laps de temps nécessaire & la neutralisation des acides forts d’origine anthropique par
altération chimique (fig. 76).

La concentration moyenne annuelle en HCO3 mesurée dans les eaux du Ringelbach est de 0,110 mmoles/1
(ALARY, 1993), ce qui correspondrait & un temps de contact eau-roche de 9 jours selon les résultats de la
simulation (fig. 76) sans renouvellement de solution. En ce qui concerne le Strengbach, la concentration
moyenne annuelle en HCO3 mesurée dans ses eaux est de 0,044 mmoles/] seulement (A. PROBST et al.,
1992 b), ce qui correspond & un temps de contact eau-roche de 15 jours selon les résultats de la simulation avec
les pluviolessivats (fig. 76). Au bout de 15 jours, la concentration en HCO3 simulée par 1’altération du granite
des Crétes (0,21 mmoles/l) dans le bassin du Ringelbach est 1,4 fois plus forte que celle (0,15 mmoles/l)
simulée par ’altération du granite du Brézouard dans le bassin du Strengbach, par la méme solution initiale,
mais jusqu’a plus de 5 fois plus forte que celle (0,04 mmoles/1) simulée avec les pluviolessivats. La simulation
utilisant la solution initiale trés acide des pluviolessivats engendre donc des écarts beaucoup plus importants
que les seules différences chimiques et minéralogiques entre les deux granites. Ce constat est conforme aux
résultats de précédentes expériences introduisant les isotopes du strontium dans la simulation de P’altération
de différents granites (A. PROBST et al., 1992a ; RICHARD, 1993). Aprés 15 jours d’altération chimique
simulée, la diminution de la concentration en HCOj3 entre la solution résultant de l’altération du granite du
Brézouard (Strengbach) et la solution résultant de ’altération du granite des Crétes (Ringelbach) est ainsi
de 0,17 mmoles/l. On peut alors estimer que 65% (0,11 mmoles/1) de cette variation de concentration en
HCOj est causée par la différence de composition chimique des solutions initiales et 35% (0,06 mmoles/l)
par les différences de compositions chimiques et minéralogiques entre les deux granites.
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3. Conclusion

Le flux de CO; consommé sur le bassin du Ringelbach est plus de deux fois supérieur & celui consommé sur
le bassin du Strengbach. Cette différence sensible semble pouvoir étre attribuée en grande partie & l'influence
des retombées atmosphériques acides, plus fortes sur le bassin du Strengbach. Ainsi, cette diminution des flux
de bicarbonates (donc de la consommation de CO,) est corrélée avec une augmentation des flux de sulfates.
D’autre part, les résultats des simulations thermodynamiques et cinétiques d’altération des granites des
Crétes et du Brézouard montrent que cette différence est essentiellement le fait de la plus forte acidité des
solutions percolantes sur le bassin du Strengbach.

II - SENSIBILITE DE LA CONSOMMATION GLOBALE DE CO; AUX
PRECIPITATIONS ACIDES

Aprés avoir analysé 'influence des précipitations acides sur la consommation de CO, sur des petits
bassins versants granitiques, nous proposons dans ce second paragraphe de faire une premiére estimation de

I'influence de ce phénoméne sur la consommation de CO, & I’échelle globale, a I’aide du modéle GEM-CO,
présenté au chapitre V.

A - EXTENSION MONDIALE DES PRECIPITATIONS ACIDES

Comme cela a déja été mentionné plus haut, le phénomeéne des précipitations acides est lié aux émissions
de soufre et d’azote dans I’atmosphére par les activités humaines des pays industrialisés. Les principales
zones ou les précipitations acides atteignent un niveau suffisamment élevé pour causer des dégradations a
Venvironnement, tels que I’acidification des eaux des lacs et des rividres et le dépérissement forestier, sont
localisées en Amérique du Nord et en Europe septentrionale et centrale. La figure 77 montre ’extension des
dépdts de sulfates liés aux précipitations acides & I’échelle globale d’aprés RODHE (1989). Ceux-ci apparais-
sent ainsi relativement limités. Cependant, Pimportance des précipitations acides dans de nombreux pays,
tels que 'ex-Union Soviétique, la Chine ou les pays d’Amérique du Sud, qui couvrent des surfaces considé-
rables, reste encore trés mal connue (RODHE, 1989 ; GALLOWAY et RODHE, 1991). La Chine notamment,
nation en plein développement ol la densité de population est I’une des plus fortes du monde, présente
un potentiel élevé d’émissions et de retombées acides dans les prochaines décennies (GALLOWAY, 1989 ;
RODHE, 1989). En outre, les précipitations de la région du bassin de Sichuan dans le Sud-Ouest de la Chine
possédent des pH aussi faibles (pH < 4,5) que dans les régions les plus touchées d’Europe et d’Amérique
du Nord (RoDHE, 1989 ; DIANWU et SEIP, 1991). Dans I’hémisphére Sud, le phénoméne des précipitations
acides semble beaucoup plus limité, et les feux de forét rejetant des quantités importantes d’oxydes d’azote
dans I’atmosphére restent la principale source d’acidité (RODHE, 1989). Cependant, les perspectives de dé-
veloppement de certains pays tels que le Brésil ou I’Argentine laissent supposer, pour ces régions du monde,

un accroissement des retombées atmosphériques acides dans les 20 prochaines années (GaLLoway, 1989 ;
RoDHE, 1989).

B - METHODE

Pour tester la sensibilité de la consommation globale de CO, aux précipitations acides observées actuel-
lement, nous avons adapté le modéle de simulation de la consommation de COy; par altération chimique des

roches en conditions non perturbées par les précipitations acides présenté au chapitre V. Pour cela, nous
nous basons sur les hypothéses suivantes.
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Fig.77 - Dépéts moyens annuels de sulfates d’origine anthropique (en g S/m?.an) ¢ la surface des continents

(RODHE, 1989).

— Les sulfates sont les seuls anions d’acide fort ayant une influence sur la consommation de COs4, les ions
nitrates étant la plupart du temps stockés par la biomasse.

— La totalité des sulfates d’origine anthropique apportés par les précipitations se retrouvent dans les eaux
de drainage ; en d’autres termes, nous négligeons le stockage des sulfates par adsorption au niveau des
sols en considérant que ce processus est réversible et que les ions SOZ' seront de toute maniére désorbés
a court ou & moyen terme.

— Dans les processus d’altération chimique des roches silicatées, les réactions d’altération dans ’ensemble
n’atteignent pas I’équilibre et la quantité d’acide neutralisé reste limitée. L’altération chimique neu-
tralise en priorité ’acide sulfurique, puis ’acide carbonique. On considére alors que ’acide sulfurique
remplace une quantité équivalente d’acide carbonique et que les ions sulfates se substituent alors aux
ions bicarbonates & raison d’un ion SO~ pour deux ions HCO3 .

— Dans les processus d’altération des roches carbonatées, on considére que les réactions d’altération at-
teignent toujours 1’équilibre et que V’acidité d’origine anthropique (H2S04) ou naturelle (H,CO3) est
totalement neutralisée (BRICKER et RICE, 1993) ; dés lors, I’attaque des minéraux par H2SO4 ne fait que

s’ajouter a l'attaque par H,COj, libérant un supplément d’ions bicarbonates en solution sans modifier
la consommation de CQ,.

Dans le modéle GEM-CO», pour passer de conditions non perturbées initiales (0) aux conditions pertur-
bées par les précipitations acides (1), les flux de CO; consommé (F co,) et de bicarbonates exportés (Fuco, )

seront modifiés en fonction du flux de sulfates d’origine anthropique apportés par les précipitations (Fso,)
comme suit (en moles) :

roches silicatées :

Fco,(1) = Fco,(0) — 2F 5o, (62)
Frco,(1) = Fco,(1) (63)
roches carbonatées :
Fco,(1) = Fco,(0) (64)
Frco,(1) = Fuco,(0) + 2Fso, (65)
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C - RESULTATS DES SIMULATIONS

Le flux de SOi' apporté par les précipitations sera estimé pour chaque cellule de la grille globale (360 x
180 cellules) a partir des cartes de concentrations moyennes en sulfates anthropogéniques dans les précipita-
tions d’Amérique du Nord et d’Europe (WRIGHT, 1983) et du bassin de Sichuan en Chine (DIANWU et SEIP,
1991). Nous avons numérisé ces cartes avec une résolution de 1° x 1° et les concentrations sont converties en
flux en les multipliant par le volume des précipitations, sur la base de la carte des précipitations moyennes
globales de WILLMOTT et al. (1985) interpolées sur une grille de 360 x 180 points & partir des hauteurs
moyennes de pluie mesurées en plus de 13000 stations réparties & la surface des continents. Les flux de CO,
consommes et de bicarbonates exportés sont alors calculés pour chaque cellule d’apreés les équations (62) &

(65).

Afin de tester la sensibilité de la consommation globale de CO, par érosion chimique aux précipitations
acides, nous avons réalisé trois simulations différentes. La premiére (situation 1) ne prend en compte que
les zones clairement connues pour 1’acidité de leurs précipitations (zones hachurées de la figure 77), dont les
cartes de concentration en SOZ‘ dans les pluies ont été numérisées. A I’extérieur de ces régions, les apports
en sulfates d’origine anthropique sont considérés comme négligeables et les pluies auront une concentration
nulle en SOZ' anthropogénique. Dans une seconde simulation (situation 2), nous avons remplacé les pluies de
concentration nulle de la situation (1) par des pluies ayant une concentration moyenne de 20 peq/] de sulfates
d’origine anthropique, dans les zones tempérées situées au Nord du 30éme parallele. Cette concentration
moyenne correspond aux apports moyens minimum de sulfates d’origine anthropique dans 1’hémisphére
Nord (WRIGHT, 1983 ; RODHE, 1989). Enfin, dans une troisiéme simulation (situation 3), nous avons essayé
de tenir compte des apports d’acides par dépét sec. Ces derniers sont en effet des vecteurs importants de
Pacidité dans les bassins couverts par des foréts (A. PROBST et al., 1987, 1990 a, 1990b ; BINKLEY et al.,
1989). Ainsi, sur le bassin du Strengbach (Vosges), le flux moyen de sulfates apporté par les précipitations
est environ trois fois plus élevé sous couvert de résineux qu’a découvert (A. PROBST et al., 1992b). Ce
rapport est de 2 pour les apports concernant I’Est des Etats-Unis (BINKLEY et al., 1989 ; GALLOWAY et
RODHE, 1991). BINKLEY et al. (1989) notent cependant qu’une estimation & grande échelle des apports de
sulfates par dépots secs apparait difficile compte tenu des nombreux facteurs climatiques, atmosphériques
et biologiques qui contrélent les dépéts secs. La situation (3) ne sera donc pas basée sur une répartition
des apports de sulfates par dépots secs a P’échelle globale, mais sur les flux de SOi" calculés & partir de la
situation (2) et multipliés par 3, selon ce qui est observé par A. PROBST et al. (1992b) dans le bassin du
Strengbach. L’objectif de cette derniére simulation n’est pas de faire une évaluation précise de ’influence
des précipitations acides sur la consommation globale de CO2, mais plutdt de tester la sensibilité de cette

consommation de CO; dans des conditions plutdt extrémes, mais réalistes, de perturbation des conditions
initiales d’altération.

Les résultats des simulations sont présentés dans le tableau 36. Ces résultats montrent qu’a ’échelle
globale et dans les conditions actuelles reconnues d’acidité des précipitations, les précipitations acides n’ont
qu’une influence trés limitée sur la consommation de COs. Ainsi, par rapport a la situation (0) sans précipi-
tations acides, le flux de CO; consommé diminue de 0,7 % lorsqu’on passe 4 la situation (1), de 3 % lorsqu’on
passe a la situation (2) et de 6 % lorsqu’on passe & la situation extréme (3). Le flux de bicarbonates exporté
par les fleuves diminue moins rapidement (—4,1% entre la situation (0) et la situation (3)), ce qui provoque
une baisse sensible de la contribution du CO, atmosphérique au flux total de bicarbonates (tabl. 36).

La figure 78 représente la diminution relative de la consommation de CO; dans les différentes zones
touchées par les précipitations acides selon les trois situations décrites plus haut. Cette diminution relative,
exprimée en %, correspond i la différence entre le flux de COy; estimé pour une situation perturbée et le flux

de CO; estimé pour une situation non perturbée par les apports acides. On remarque alors que, localement,
cette diminution peut étre trés importante et peut égaler 100 %.

Les valeurs de la diminution relative de la consommation de COg par type de roche et pour I’ensemble des
continents sont présentées dans le tableau 37. Cette diminution atteint au maximum 24 % en moyenne pour
les roches plutoniques et métamorphiques qui consomment initialement le moins de CO5. Comme cela a été
défini dans le modéle, il n’y a pas de diminution de la consommation de CO2 pour les roches carbonatées.
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situation 2

|
i

Fig.78 — Diminution relative (en %) de la consommation de CO, pour les trois situations différentes de
dépéts acides définies dans le texte (a : situation 1 ; b : situation 2 ; ¢ : situation 3) par rapport 4 une
situation non perturbée par les dépits acides.
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Tableau 36 — Influence des pluies acides sur la consommation globale de CO; par érosion chimique : résultals
des simulations sur ’ensemble des surfaces continentales.
apports SOi_ Fco, Fuco, CO,
10'2 moles/an* | 10° moles/km?.an 1012 moles/an | 10° moles/km?.an 10!2 moles/an | %
situation 0 (a) 0 171,91 21,36 248,87 30,92 69,1
situation 1 (b) 0,13 170,46 21,18 248,13 30,83 68,7
situation 2 (c) 0,38 167,12 20,76 245,45 30,50 68,1
situation 3 (d) 1,15 157,59 19,58 238,63 29,65 66,0

(a) sans pluies acides ; (b) pluies acides limitées aux zones cartographiées de I’Amérique du Nord, de PEurope et du
Sud-Ouest de la Chine (bassin du Sichuan) ; (c) méme situation qu’en (b), avec une concentration minimum de 20
neq/l de SO~ d’origine anthropique dans les précipitations pour les zones de I’hémisphére Nord situées au-del du

30éme paralléle ; (d) méme situation qu’en (c), avec des apports en SO~ multipliés par 3 pour tenir compte des
dépbts secs.

* sulfates d’origine anthropique.

Tableau 37 — Diminution relative de la consommation de CO: a Uéchelle globale pour les principauz types
de roches.

situation 0 situation 1 situation 2  situation 3
S Feo, AFco,
10% km? 102 moles/an (%)

sables et grés 31 1,29 -1 -7 -15
roches détritiques argileuses 33,4 7,58 < -1 -3 -9
roches carbonatées 16,2 9,41 0 0 0

r. plutoniques et métamorphiques 34,5 1,37 -6 —15 —24
basaltes 6,4 1,53 0 -2 -5
roches volcaniques acides 2,7 0,18 0 -5 —14
total surfaces continentales drainées 124,2 21,36 < -1 -3 —6

Les apports de sulfates d’origine anthropique par les précipitations acides sont calculés par le modéle
(tabl. 33). Pour les situations (1) et (2), ces estimations sont nettement inférieures & Pestimation des émissions
globales d’oxydes de soufre d’origine anthropique de RODHE (1989) qui s’éléve a 2,2 1012 moles/an pour
IAmérique du Nord, I’Europe et 1’Asie. Certes, une part importante de ces émissions retombe sur les océans
et non sur les continents. Ainsi, 36 % environ des émissions de soufre de I’Amérique du Nord retombent dans
I’Atlantique (GALLOWAY et RODHE, 1991). Cependant, méme si on tient compte de cette exportation hors
des continents, les dépdts de sulfates estimés pour les situations (1) et (2) restent probablement sous-estimés.
Cette sous-estimation confirme que les apports par les dépots secs doivent étre pris en compte. Ainsi, les
apports de sulfates anthropogéniques estimés par le modéle dans la situation (3) sont de 1,15.10'2 moles/an,
ce qui semble plus réaliste par rapport au volume des émissions déterminé par RODHE (1989).

IIT - CONCLUSIONS

La perte d’alcalinité dans les eaux de surface est I'une des conséquences importantes des précipitations
acides. Cette perte d’alcalinité se traduit, au niveau du cycle du carbone, par une diminution de la consom-
mation de CO, par érosion chimique. Cette diminution est étudide sur deux petits bassins versants vosgiens,
les bassins du Strengbach et du Ringelbach, dont le substratum est granitique et la situation géographique
semblable. La composition chimique des eaux du bassin du Strengbach est fortement perturbée par les
apports acides. En effet, ce bassin est en grande partie couvert par des résineux qui piégent efficacement
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les polluants atmosphériques acides sous forme de dépots secs. Par contre, le bassin du Ringelbach est es-
sentiellement couvert de pelouses, et les dépots atmosphériques acides, uniquement apportés par les pluies
a découvert, restent relativement limités. Nous avons alors montré que le flux de CO2 consommé était plus
de deux fois moins fort sur le bassin du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach. Nous avons ensuite
simulé I’altération chimique de chacun des deux granites qui composent I’essentiel du substratum des bas-
sins étudiés, & 'aide du modéle d’interaction eau-roche KINDIS. Les résultats des simulations montrent
que I’essentiel de la diminution du flux de HCOj3 observée sur le bassin du Strengbach est provoqué par les
apports acides qui sont plus importants sur le bassin du Strengbach que sur le bassin du Ringelbach.

Nous avons alors cherché a estimer 'influence des retombées acides sur la consommation de CO, &
’échelle globale. Pour cela, nous avons utilisé le modéle de consommation de CO; GEM-CQ, que nous avons
développé dans cette étude (chapitre V). Trois situations différentes de retombées acides ont été envisagées.
Les résultats de ces trois simulations montrent que l'influence des retombées acides sur la consommation
de CO; a P’échelle globale est faible. On détermine en effet une diminution du flux de CO, consommé sur
P’ensemble des continents de ’ordre de 6 % dans la situation la plus pessimiste.

Cependant, nous n’avons tenu compte que des retombées d’acide sulfurique. Ainsi, les composés orga-
niques émis durant les feux de forét sont également & ’origine de précipitations acides, notamment dans
Ihémisphére Sud. En outre, I’extension géographique et D'intensité des retombées acides sont encore mal
connues. L’acidité des précipitations est encore peu étudiée dans les pays en voie de développement, tels que

la Chine et les pays d’Amérique du Sud, qui constituent un fort potentiel d’émissions d’oxydes de soufre et
d’azote pour les dix & vingt ans & venir.
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CONCLUSIONS GENERALES

Erosion chimique et cycle du carbone

L’altération chimique des roches est essentiellement le fait de I’attaque des minéraux par 1’acide carbo-
nique. Ce dernier est indirectement issu du CO, atmosphérique, via la photosynthése puis la dégradation
de la matiére organique dans les sols. C’est pourquoi on parle plus généralement de consommation de CO,
atmosphérique par érosion chimique des roches. Le CO, dissous, qui est impliqué dans les réactions d’alté-
ration, se retrouve alors dans les eaux de drainage puis dans les fleuves principalement sous forme d’ions
bicarbonates. Lors de I’altération des minéraux silicatés, la totalité des ions bicarbonates dissous dans les
eaux de surface proviennent du CO, atmosphérique. Par contre, dans le cas de ’altération des minéraux
carbonatés, la moitié seulement des ions HCOj est issue du CO; atmosphérique, ’autre moitié provenant
de la dissolution du minéral lui-méme.

L’érosion continentale occupe une position particuliérement originale au sein du cycle du carbone. Elle
est située & I'interface des réservoirs constitués par latmosphére, la biosphére et les océans, mais également &
Vinterface entre ces réservoirs externes et les réservoirs plus internes de la lithosphére. En outre, elle constitue
le seul lien majeur et direct entre la biosphére et les océans. Les fleuves transportent ainsi chaque année
1 GtC (1015 g de carbone) ; ce flux est du méme ordre de grandeur que les autres flux majeurs du cycle
actuel. En effet, ’apport de carbone par les fleuves aux océans correspond & 50 % du CO, atmosphérique
absorbé par les océans (2 GtC/an), & 30% de D'accroissement annuel de la concentration de CO; dans
I'atmosphére (3 GtC/an) et & 15% des rejets anthropiques (6 GtC/an). Par ailleurs, le flux total de carbone
transporté par les fleuves (1 GtC) est constitué de 30% de CO; d’origine atmosphérique consommé par
érosion chimique des roches continentales, de 40% de carbone organique provenant de la biosphére et de
30 % de carbone inorganique provenant de la lithosphére. Ainsi 0,7 Gt de carbone transporté par les fleuves
est d’origine atmosphérique via la photosynthése.

Au cours des temps géologiques, le cycle du carbone est contrslé par le cycle géochimique des carbonates
et des silicates. La concentration de CO» dans Patmosphére fluctue alors en fonction des rejets de Pactivité
volcanique (flux d’entrée) contrebalancée par le transfert de carbone vers la lithosphére par ’érosion chimique
continentale des roches silicatées et la sédimentation des roches carbonatées (flux de sortie). Si ’érosion
continentale semble réguler la concentration de CO; dans I’atmosphére & ’échelle du million d’années, elle
semble également pouvoir jouer un réle non négligeable & I’échelle de la centaine de milliers d’années. Ainsi,
les transferts de carbone entre la biosphére et les océans au cours de la transition interglaciaire-glaciaire de
120000 & 20 000 ans B.P. sont réalisés a des vitesses moyennes tout 3 fait compatibles avec les flux d’érosion
observés actuellement. En d’autres termes, une augmentation, méme faible, de I’érosion continentale serait

capable de transférer une part importante de carbone des continents vers les océans, lorsqu’on passe d’une
période interglaciaire a une période glaciaire.

Dans le cycle global du carbone, 1’érosion continentale se développe & l'interface entre les différents
Iéservoirs et se trouve ainsi contrélée par de nombreux facteurs tels que les facteurs géologiques, hydrocli-
matiques, biologiques et anthropiques. Parmi ceux-ci, les facteurs hydroclimatiques sont sans doute les plus
importants dans les processus d’érosion continentale. Des fluctuations de la température et de l'intensité
du drainage peuvent &tre observées & trés court terme aussi bien qu’a moyen et long termes. D’autre part
la température est étroitement lide, par le biais de I’effet de serre, & la concentration en CO, dans 1’atmo-
sphére. Dés lors, 1’altération continentale, qui consomme d’autant plus de CO; d’origine atmosphérique que
la température augmente, a un effet rétroactif négatif sur la teneur en CO, dans ’atmosphére.
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Estimation des flux de CO; consommé par érosion chimique : deux approches différentes

Dans le but d’estimer la quantité de COy consommé par érosion chimique des roches sur les continents,
nous avons développé dans cette étude deux approches différentes et complémentaires.

La premiére est une approche a grande échelle, dans laquelle on estime la quantité de CO, consommsé
sur les grands bassins fluviaux en appliquant un modéle géochimique de décomposition des flux d’éléments
majeurs (modele MEGA, “Major Element Geochemical Approach”) aux flux exportés en solution par les
fleuves et corrigés des apports atmosphériques. Le flux de CO; consommé peut alors &tre estimé de deux
maniéres : (i) directement a partir des flux de bicarbonates auxquels on retranche la part provenant des
minéraux carbonatés (bilan géochimique direct), (ii) indirectement en faisant le bilan de la consommation
de CO2 par minéral dissous (bilan géochimique indirect). Ce modéle a permis de déterminer le flux moyen
annuel de CO; consommé sur 38 grands bassins fluviaux du monde, ainsi que les variations saisonnitres
et interannuelles des flux de CO; sur les bassins versants de la Garonne, de I’Oubangui et du Congo. En
outre, le modele MEGA permet d’étudier la dynamique des éléments majeurs dans les processus d’érosion
chimique, & différentes échelles d’espace et de temps. La qualité des résultats obtenus par cette approche
repose sur l’estimation précise des flux dissous provenant de I’érosion chimique des roches. Cette estimation
peut en effet avoir été biaisée par la mauvaise qualité des analyses chimiques des eaux des fleuves, par
'imprécision de la correction des apports atmosphériques et par les rejets anthropiques dans les riviéres.

La seconde des deux approches développées dans cette étude, par opposition & la premiére, est une
approche a petite échelle dans laquelle nous avons étudié et quantifié V'influence de différents facteurs,
tels que la lithologie et le drainage, sur la consommation de CO» sur plus de 200 petits bassins versants
monolithologiques de quelques km?. Dans cette approche, on met en évidence un ensemble de relations
empiriques entre le flux de CO; consommé et le drainage pour les principaux types de roches affleurant & la
surface des continents. Ces relations constituent la base d’un modéle (GEM-CO,, “Global Erosion Model”)
qui permet de simuler les flux de CO2 consommé sur un grand bassin versant dont le substratum est composé
de plusieurs types de roches, en considérant la surface du bassin comme la somme d’une multitude de petits
bassins versants monolithologiques. Ce modéle a été validé sur les bassins du Congo, de ’Amazone et de
la Garonne. Son principal apport est de tenir compte & la fois de lintensité du drainage, de sa répartition
spatiale et de celle des affleurements des différents types de roche. Ainsi, outre I’estimation du flux de CO,
consommé pour une surface donnée, le modéle permet d’étudier la variabilité spatiale de la consommation
de CO3, c’est-a-dire de faire une cartographie de la consommation de CO,. Nous avons donc utilisé le
modéle GEM-CO; pour étudier la variabilité spatiotemporelle de la consommation de CO2 sur I’ensemble
des surfaces continentales. La qualité des résultats ainsi obtenus est tributaire de la précision des données
de base sur la répartition spatiale de la lithologie et du drainage.

Par rapport a la premiére approche (modéle MEGA), le modéle GEM-CO, permet de s’affranchir des
problémes relatifs & la détermination des flux dissous provenant de ’érosion chimique des roches. En outre, le
principal avantage de GEM-CO; est qu’il s’agit d’un modéle prédictif. Il peut ainsi étre utilisé pour simuler
la consommation de CO3 pour différents scénarii de changements climatiques et de perturbations d’origines
anthropiques telles que les précipitations acides.

Bilan des flux de CO; consommé & 1’échelle globale

Le bilan de la consommation de CO; a 1’échelle globale a été établi en utilisant les deux approches qui
ont été décrites dans le paragraphe précédent.

Une premiére estimation a été établie en extrapolant i I’ensemble des surfaces continentales les esti-
mations des flux de CO; déterminés sur les grands bassins fluviaux par décomposition des flux d’éléments
majeurs transportés en solution et corrigés des apports atmosphériques (modéle MEGA). Le flux moyen de
CO2 consommé par érosion chimique des continents est ainsi estimé a 0,29 GtC/an (24,5.10'2 moles/an).
Cette estimation est légérement supérieure  celle de MEYBECK (1987), mais comparable & celles de BERNER
et al. (1983) et ProOBsT (1992).
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Une seconde estimation a été réalisée en simulant les variations spatiales de la consommation de CO; &
Iéchelle globale & I’aide du modéle GEM-CO;. Le flux de CO, ainsi déterminé est de 21,4.1012 moles/an
pour ’ensemble des surfaces continentales, et de 19,6.10'2 moles/an pour les surfaces continentales drainées
vers les océans, soit respectivement 0,26 et 0,23 GtC/an. Ces résultats sont légérement inférieurs a ceux
obtenus & partir des flux de bicarbonates d’origine atmosphérique transportés par les fleuves. On peut alors
poser ici la question de l'altération des roches carbonatées par d’autres acides que I’acide carbonique, qui
libérerait en solution une quantité supplémentaire d’ions bicarbonates qui ne serait pas accompagnée d’une
quantité équivalente de CO, consommé. Dés lors les flux de CO, estimés sur les grands bassins fluviaux
par le modéle MEGA pourraient étre légérement surestimés. Quoi qu’il en soit, les résultats obtenus sont
comparables et confortent la validité des deux approches utilisées.

Les facteurs qui contrélent la consommation de CO,

A Téchelle des petits bassins versants monolithologiques, 'influence du drainage et de la lithologie appa-
ralt clairement : pour un type de roche donné, plus le drainage est intense, plus la consommation de CO4 est
importante. On a ainsi pu mettre en évidence des relations linéaires simples entre le flux de CO; consommé
et le débit pour sept principaux types de roches, en utilisant des données déja publiées sur plus de 200
petits bassins versants monolithologiques. On a pu classer les différents types de roches par ordre croissant
de consommation de COj : les roches plutoniques et métamorphiques, les sables et les grés, les roches volca-
niques acides, les évaporites, les basaltes, les roches détritiques argileuses, les roches carbonatées. On a alors
déterminé, pour chaque type de roche, un indice de consommation de CO, (Ico,), qui est le rapport entre
le flux consommé par ’altération d’un type de roche donné et le flux consommé par l'altération des roches
plutoniques et métamorphiques (flux le plus faible). Cet indice varie de 1,6 pour les grés 4 17 pour les roches
carbonatées. Par ailleurs, il est deux fois plus fort pour les basaltes que pour les roches volcaniques acides.
Enfin, les roches détritiques argileuses montrent le Ico, le plus élevé aprés les roches carbonatées.

A D'échelle des grands bassins fluviaux, I'influence de la lithologie est moins clairement exprimée et la
consommation de CO; semble essentiellement contrélée par le drainage : plus ce dernier augmente, plus la
consommation de CO; est intense. Cependant, sur les bassins couverts par d’épais profils latéritiques trés

pauvres en minéraux altérables, la consommation de CO; est nettement plus faible, & débit équivalent, que
sur les autres bassins.

L’influence de la lithologie apparait également & travers deux parametres, Icarb et Ishal, qui représentent
respectivemnent la contribution relative du drainage des roches carbonatées et du drainage des roches détri-
tiques argileuses au drainage total. En effet, plus Icarb et Ishal augmentent, plus le flux de CO;3 a tendance
a augmenter. Cependant, cette relation n’est pas trés significative, ce qui laisse penser que d’autres types de
roches et/ou d’autres facteurs sont & prendre en compte.

Nous avons alors utilisé une procédure de régression multiple pour déterminer une relation entre le flux
de CO3 consommsé et les principaux paramétres hydroclimatiques, biologiques et géologiques des bassins. La
modélisation par régression multiple met en évidence 'influence positive de cinq paramétres qui sont, par
ordre d’importance : le drainage (D, en mm), la pente des terrains (Ipt, en %), la proportion de surfaces
cultivées (Ic, en %), la contribution du drainage des roches carbonatées (Icarb, en %) et des roches détritiques
argileuses (Ishal, en %) au drainage total. La présence du facteur “pente” parmi les cing variables retenues
pourrait s’expliquer par P'exposition plus importante des roches & I’érosion chimique dans les zones soumises
a des orogenéses récentes. Par contre, le réle des cultures dans Vintensité de la consommation de CO, parait
plus difficile & expliquer, sinon que, sur les surfaces cultivées, I’érosion chimique pourrait étre favorisée par

les acides provenant de la nitrification des engrais azotés, comme nous avons pu l'observer sur le bassin de
la Garonne.

Pour finir, 'influence de la température, qui intervient théoriquement dans le contréle des processus
d’altération chimique, n’a pas pu étre mise en évidence, que ce soit & ’échelle d’un bassin versant ou que ce
soit a I’échelle globale, probablement parce qu’elle est liée & I’intensité du drainage.
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Variabilité spatiale et transferts vers les océans

La variabilité spatiale de la consommation de CO; résulte de celles du drainage et de la lithologie, comme
le montrent, par exemple, les simulations du modéle GEM-CO; sur les bassins de la Garonne, du Congpo et
de ’Amazone. En effet, le flux moyen annuel de CO, consommé sur le bassin de la Garonne est estimé a
224.10* moles/km?.an pour un drainage de 345 mm/an, contre 65.10% moles/km?.an pour un drainage de
370 mm/an sur le bassin du Congo. Ainsi, la consommation de CO; sur le bassin de la Garonne, qui est
essentiellement due a 1’altération des roches carbonatées, est prés de 3,5 fois supérieure & celle observée sur le
bassin du Congo pour une intensité de drainage pratiquement identique. De 1a méme fagon, la consommation
de CO; estimée sur le bassin de la Garonne est aussi intense que celle (271.10% moles/km?) estimée sur le
bassin de ’Amazone pour un drainage (1125 mm/an) qui est pourtant trois fois plus fort.

Les variations spatiales de la consommation de CO; par érosion chimique ont été simulées & 1’échelle
globale par le modéle GEM-CO,. Les principaux résultats qui se dégagent sont les suivants.

- Deux zones latitudinales sont plus particuliérement propices & la consommation de CO, : la zone comprise
entre 0 et 10°S, qui correspond principalement a la partie sud du bassin de I’Amazone et la zone comprise
entre 30 et 40°N. Au total, la consommation de CO; se fait en grande partie dans ’hémisphére Nord
(72% de la consommation globale).

~ Le bilan par continent montre que 1’érosion chimique du continent asiatique consomme prés de 38 % de la
totalité du CO; consommeé sur l’ensemble des continents, alors que le continent africain n’en consomme
que 9%. Le reste de la consommation de CO3 se répartit entre ’altération des continents sud-américain
(21%), nord-américain (18 %), européen (8 %) et de I’Austrasie (6 %).

— En ce qui concerne les océans, I’Atlantique, Méditerranée comprise, regoit prés de la moitié des apports
totaux en bicarbonates (estimés & 28.10'2 moles/an), dont 73% de CO; d’origine atmosphérique. Le
Pacifique et ’océan Indien arrivent en seconde et troisiéme positions, avec respectivement 33 % et 16 %
des apports totaux en bicarbonates.

Variabilité temporelle

Variations saisonniéres

Les variations saisonniéres de la consommation de CO; ont été étudiées sur les bassins de la Garonne, du
Congo et de I’Oubangui, ce qui a permis de mieux cerner les mécanismes qui contrdlent cette consommation.
La contribution relative du CO, atmosphérique et de la dissolution des minéraux carbonatés au flux total
de bicarbonates transportés par le fleuve sont des paramétres qui s’avérent alors utiles pour distinguer les
zones préférentielles de la consommation de CO; au cours du cycle hydrologique.

Sur un bassin carbonaté comme celui de la Garonne, la contribution de la dissolution des roches carbo-
natées au flux total de bicarbonates est pratiquement de 100 % en période de hautes eaux (hiver), alors que
les roches carbonatées couvrent moins de 50% de la superficie totale du bassin. Cependant, en période de
basses eaux, la contribution de I’altération des silicates remonte un peu et participe 3 hauteur de 15 4 20%
au flux total de bicarbonates. Ces variations saisonniéres peuvent étre interprétées en termes de vidange
de deux réservoirs distincts : (i) un réservoir profond de type nappe dont la vidange intervient en période
de basses eaux, (ii) un réservoir dit “intermédiaire”, situé dans des roches carbonatées et dont la vidange
interviendrait essentiellement en période de hautes eaux.

Sur un bassin plutét silicaté comme celui de ’Oubangui, la contribution du CO; atmosphérique au flux
total de bicarbonates varie de 70 % environ en période de basses eaux, a 80 % en période de hautes eaux,
ce qui est complétement différent de ce qu’on a observé sur le bassin de la Garonne. Ce constat traduit la
présence d’un réservoir profond de type nappe, constitué de roches carbonatées et qui contribuerait au débit
de I’Oubangui essentiellement en période de basses eaux. Le débit reste le principal facteur qui contréle
le flux de CO2 consommé sur le bassin de 1’Oubangui : les mois de basses eaux sont des mois de faible
consommation de COg, alors que le flux de CO, est maximum en péricde de crue.

En ce qui concerne le bassin du Congo, les mécanismes réglant la consommation de CO2 semblent plus
complexes, & I'image du régime hydrologique du fleuve. La premiére particularité est que, pour la période
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d’observation que nous avons étudiée et qui présente de faibles variations de débit d’une année sur ’autre,
les flux de CO; évoluent en opposition de phase par rapport aux débits. En effet, les flux de CO, suivent les
mémes variations que les concentrations en HCOj3, car ces derniéres, qui sont relativement faibles, varient
d’un facteur 3 au cours d’un cycle hydrologique alors que le débit n’a varié que d’un facteur 2. Cependant, ce
comportement semble limité aux variations saisonniéres, et le flux de CO, consommé annuellement reste plus
ou moins constant au cours des 3 années d’observation. La contribution du CO2 atmosphérique au flux de
bicarbonates transportés par le Congo varie elle-aussi 3 Vopposé des fluctuations du débit. La contribution
de l'altération des carbonates est ainsi plus forte en période de hautes eaux qu’en période de basses eaux.

A Véchelle globale, les variations saisonniéres de la consommation de CO; ont été simulées par le modéle
GEM-COs;. On observe deux minima, 1’un en mai et I’autre en octobre, avec un flux de CO, estimé a 5-
5,5.10° moles/s, et deux maxima, ’un en janvier et I'autre en juillet, avec des flux estimés 3 8-9.10° moles /5.
Ces fluctuations témoignent de la forte variabilité du drainage continental, mais également de I’hétérogénéité
de la distribution spatiale des différents types de roche. En effet, les flux les plus bas correspondent aux
volumes d’eau écoulés les plus faibles et 4 une contribution du CO; au flux de bicarbonates de plus de 72 %,
témoignant d’une altération préférentielle des roches silicatées. D’un autre c6té, les flux de CO, les plus
forts (janvier et juillet) correspondent aux écoulements les plus importants. Cependant, le flux de juillet est
accompagné de la plus faible contribution du CQO; au flux de HCOg3 (63 %) observée au cours de I’année, ce
qui traduit, en moyenne pour I’ensemble des continents, une altération préférentielle des roches carbonatées
consommatrices de CO; & cette période de I’année. Dés lors, si le flux de CO, consommé est pratiquement
aussi important en janvier qu’en juillet, c’est grace au volume d’eau écoulé, plus fort en janvier qu’en juillet.
Enfin, la consommation de CO, décroit rapidement de 10% entre juillet et aoiit, alors que 1’écoulement
total reste constant. Cette anomalie traduit un déplacement du drainage des régions oti les affleurements
de roches carbonatées (consommatrices de CO2) dominent vers des régions ol les affleurements de roches
silicatées (moins consommatrices de CO3) sont plus importants.

Variations interannuelles

Les variations interannuelles de la consommation de CO; ont pu étre étudiées sur le bassin de la Garonne
au cours de la période 1971-1991. Ces fluctuations interannuelles apparaissent comme une fonction linéaire
positive du débit du fleuve. Le flux de CO, le plus faible est observé en 1990 (187.103 moles/km?.an) et le
plus fort est observé en 1974 (535.103 moles/km?.an), soit un facteur 3 entre ’année la plus séche et ’année
la plus humide. La reconstitution des variations de la consommation moyenne annuelle de CO; depuis le

début du siécle montre que cette consommation, tout comme le débit, a diminué en moyenne de 27 % depuis
1914.

Les perturbations naturelles et anthropogéniques

La principale perturbation de la consommation de CO, réside dans Daltération chimique des minéraux par
d’autres acides que ’acide carbonique. En effet, 'influence de ces acides peut alors accroitre les flux issus de
Ialtération chimique et notamment les flux de bicarbonates issus de la dissolution des minéraux carbonatés.
1l faut alors prendre garde, dans ’estimation du flux de CO; consommé, & ne pas attribuer cet accroissement
a I'attaque par 1’acide carbonique. Ainsi, le modéle de décomposition des flux dissous d’éléments majeurs
(MEGA) tient compte de ces éventuels apports d’acides, qui peuvent &tre d’origine anthropique, comme
Pacide nitrique issu de la nitrification des engrais azotés ou I’acide sulfurique apporté par les précipitations
acides, mais aussi d’origine naturelle, comme I’acide sulfurique issu de I’oxydation des minéraux pyriteux des
roches silicatées. D’autre part, ces acides supplémentaires peuvent parfois remplacer ’acide carbonique dans

altération des minéraux, ce qui se traduit alors par une diminution de la consommation de CO3, comme
dans le cas des précipitations acides.

Influence de la nitrification des engrais azotés. Sur le bassin de la Garonne, nous avons pu remarquer
que l’altération chimique des carbonates était perturbée par les activités humaines, comme I’avaient déja
montré ETCHANCHU et PROBST (1988). En effet, la contribution du CO; atmosphérique au flux total de
bicarbonates tend vers la valeur de 44 % lorsque le débit tend vers I'infini, ce qui met en évidence I'influence
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de la nitrification des engrais azotés sur la dissolution des minéraux carbonatés. On calcule ainsi que 16 % en
moyenne de la dissolution des minéraux carbonatés est provoquée par I'attaque des minéraux par les acides
issus de la nitrification des engrais azotés.

Influence des acides organiques. L’altération chimique sur le bassin du Congo est également influencée
par 'apport d’autres acides que I’acide carbonique. On calcule en effet que les acides organiques, trés présents
dans le bassin du Congo, provoqueraient une sous-estimation de 45% (en moles) de la consommation de
CO, atmosphérique par érosion chimique estimée & partir du flux de HCOj3.

Influence des précipilations acides. La perte d’alcalinité dans les eaux de surface est I'une des consé-
quences importantes des précipitations acides, ce qui se traduit, au niveau du cycle du carbone, par une
diminution de la consommation de CO3 par érosion chimique. Cette diminution est étudiée sur deux petits
bassins versants vosgiens, les bassins du Strengbach et du Ringelbach dont le substratum est granitique.
Nous avons alors montré que le flux de CO, consommé était plus de deux fois moins fort sur le bassin du
Strengbach que sur le bassin du Ringelbach. Les apports acides, qui sont plus importants sur le bassin du
Strengbach que sur le bassin du Ringelbach, sont responsables de ’essentiel de cette diminution, comme
I'ont montré les simulations de 1’altération chimique de chacun des deux granites qui composent 1’essentiel
du substratum des bassins étudiés & I’aide d’un modéle d’interaction eau-roche (KINDIS) développé par
MADE et al. (1990) et que nous avons utilisé dans cette étude.

Nous avons alors cherché a estimer l'influence des retombées acides sur la consommation de CQO, a
I’échelle globale. Pour cela, nous avons utilisé le modéle GEM-CO, développé dans cette étude. Trois si-
tuations différentes de retombées acides ont été envisagées. Les résultats de ces trois simulations montrent
que l'influence des retombées acides sur la consommation de CO; & 1’échelle globale est faible. On a pu en
effet déterminer une diminution de 1’ordre de 6 % du flux de CO, consornmé sur l’ensemble des continents
dans le scénario le plus pessimiste. L’influence des précipitations acides sur la consommation globale de CO,
apparait donc trés limitée dans 1’état actuel des connaissances sur 'extension géographique et sur l'intensité
de ces retombées acides.

Perspectives

Cette étude aura permis de mieux cerner les processus qui contrélent la consommation de CO, par
lérosion chimique des continents, d’apprécier la variabilité spatiotemporelle des flux de CO- consommés et
d’estimer les transferts de carbone minéral dissous des continents vers les océans. On aura également pu voir
qu’il est indispensable d’utiliser des approches complémentaires 4 différentes échelles de temps et d’espace
dans I’étude de tous ces processus. En outre, le modéle prédictif qui a été développé dans cette étude est
capable de simuler les flux de CO2 consommé sur des surfaces continentales pour lesquelles on connait la
distribution spatiale de la lithologie et du drainage. Il reste cependant encore beaucoup de travail et d’ores
et déja quelques axes de recherche majeurs se dégagent de cette étude.

1- Nous avons maintenant une connaissance relativement précise des transferts actuels de carbone minéral
dissous des continents vers les océans. L’une des prochaines étapes sera alors, grace au modéle GEM-CO,,
d’estimer ces transferts pour les temps passés, et notamment pour les périodes glaciaires et interglaciaires
du Quaternaire.

2- Le carbone minéral ne constitue que la moitié des apports de carbone par les fleuves aux océans. Notre
étude sera ainsi complétée prochainement par un travail similaire sur les transports fluviaux de carbone
organique (LUDWIG et al., 1994 ; LUDWIG, en préparation).

3- L’étude des variations saisonniéres et interannuelles qui a été réalisée sur les bassins de la Garonne, du
Congo et de I’'Oubangui devra étre étendue & d’autres grands bassins fluvianx, sous des climats différents.

4- Enfin, les deux approches développées ici pourront étre avantageusement complétées par une approche
isotopique couplée qui apparait prometteuse : I'utilisation des rapports isotopiques 12C/*3C du carbone
minéral dissous et 37Sr/®Sr du strontium dans les eaux fluviales.
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Annexes

Flux totaux de CO; consommé par érosion chimique des roches continentales,
calculés par bande de 10° de latitude et par mois

surface
bande de continentale Flux total de CO, consommé (105 moles/s)

latitude 108 km?
jan. fév. Mar.  avr. mai__ jun. jui. Aou.  sept. oct. nov. dec année
90 80° 0.124 0.004 0.003 0.004 0.002 0005 0000 0000 0001 0.007 0005 0.00% 0.003 0.003
80 70° 2.248 0.058 0049 0046 0.052 0084 0009 0.000 0003 0084 0.121 0070 0048 0.052
70 60° 12.597 0458 0363 0343 0363 0.157 0.007 0029 008! 0211 0722 0568 0485 0.311
60 50° 14.478 0785 0622 0603 0321 0064 0.030 0.034 0066 0.191 0724 09579 0.889 0.436
50 40° 16.019 1204 1093 1.023 059 0.192 0066 0073 0.089 0.237 0697 1288 1.368 0.651
40 30° 15.716 1285 1110 0788 0441 0569 0759 2756 2049 0950 0239 0604 1.064 1.037
30 20° 15215 10212 0416 0460 0546 0926 1649 2026 1904 0.967 0318 0194 0.149 0.803
20 10° 11.398 0.059 0026 0026 0077 0453 1226 1.757 1.849 1.514 0694 0202 0.117 0.657
10 0° 10.193 0443 0328 0548 0848 1.129 1.117 1028 1110 1003 1075 0.768 0.556 0.818
total hém. Nord 97.988 4.508 4010 3.842 3238 3578 4.863 7.705 7.153 5.164 4.591 4.678 4.679 4.768
0-10° 10.209 2.153 2015 2219 1935 1277 0857 0597 0437 0.503 0661 1.126 L1411 1.249
-10 -20° 9.541 1472 1271 1003 0277 0.122 0.159 0092 0063 0033 0082 0547 1077 0.509
=20 -30° 9.324 0.114 0.108 0.109 0.116 0.156 0222 0.157 0119 0.113 0.102 0066 0.078 0.120
-30 40° 4.164 0010 0020 0044 0092 0.159 0232 0210 0155 0.105 0052 0019 0010 0.091
-40 -50° 1.000 0.008 0.009 0017 0034 0049 0065 0061 0048 0029 0020 0016 0010 0.030
-50 -60° 0.238 0002 0002 0004 0007 0010 0012 0012 0008 0.004 0002 0003 0001 0.006
-60 -70° 0.000 0.000 0.000 0000 0.000 0000 0000 0.000 0000 0000 0000 0000 0.000 0.000
-70 -80° 0.000 0.000 0000 0000 0.000 0000 0000 0.000 0000 0000 0000 0000 0.000 0.000
-80 -90° 0.000 0.000 _0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0000 0.000 0.000
total hém. Sud 34.476 8267 7434 7237 5699 5351 6409 8834 7.983 5954 5512 6454 7.267 2.005
total globe 132464 |3.759 3424 3395 2461 1774 1546 1.129 0.830 0.790 0918 1.776  2.588 6.773

Flux totaux de bicarbonates transportés par les eaux continent ales,
calculés par bande de 10° de latitude et par mois
surface
bande. de continentale Flux total de CO, consommé (10% moles/s)

latitude 106 km?
jan. fév. mar.  avr. mai  jun. jui. Aou.  sept. oct. nov. dec année
90 80° 0.124 0.009 0.006 0.008 0004 0009 0000 0.000 0001 0013 0009 0008 0.006 0.006
80 70° 2.248 0.096 0.082 0079 008 0.142 0014 0.000 0006 0.149 0197 O0.115 0.076 0.086
70 60° 12.597 0.575 0448 0422 0481 0219 0008 0029 0108 0.263 0.907 0705 0.598 0.391
60 50° 14.478 0.992 0.782 0.760 0407 0074 0034 0034 0070 0221 0.891 1230 1.122 0.544
50 40° 16.019 1.868 1696 1.612 0961 0321 0.103 0.102 0123 0.38% 1146 2.009 2,126 1.023
40 30° 15.716 2009 1733 1.195 0.652 1.049 1422 5431 4022 1779 0344 0897 1617 1.821
30 20° 15.215 0401 0.803 0.888 1.031 1730 2976 3457 3276 1673 0.584 0376 0278 1.436
20 10° 11.398 0034 0037 0033 0108 0726 1881 2536 2647 2228 1041 0315 0.174 0971
10 0° 10.193 0505 0381 0660 1045 1342 1251 1173 1340 1.237 1.393 0976 0.659 0.983
total hém. Nord 97.988 6.538 5.967 5658 4.775 5612 7.690 12.763 11.593 7.948 6513 6.631 6.655 7.261
0-10° 10.209 2756 2533 2795 2338 1.525 L1114 0.798 0590 0659 0.803 1459 1810 1.577
-10 -20° 9.541 2075 1794 1.389 0319 0.133 0.184 0.093 0064 0037 0113 0.789 1594  0.705
-20 -30° 9324 0.123 0.115 0.117 0.118 0.161 0224 0.158 0.120 0.116 0.108 0.069 0.083 0.124
=30 40° 4.164 0.014 0028 0047 0102 0.178 0253 0235 0172 0.118 0061 0025 0012 0.102
-40 -50° 1.000 0.008 0.009 0017 0034 0049 0065 0061 0048 0029 0020 0016 0.010 0.030
-50 -60° 0.238 0.002 0.002 0.004 0.007 0010 0012 0012 0008 0004 0.002 0.003 0.001 0.006
=60 -70° 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0000 0000 0000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
-70 -80° 0.000 0.000 0.000 0000 0000 0000 0.000 0000 0000 0.000 0000 0.000 0.000 0.000
-80 -90° 0.000 0.000 0.000_ 0.000 0.000 0.000 0.000 0000 0000 0000 0.000 0.000  0.000 0.000
total hém. Sud 34.476 4977 4481 4368 2920 2056 1852 1.357 1.002 00963 1.106 2361 3.510 2544
total globe 132464 | 11.515 10.448 10.026 7.694 7.668 9.541 14.120 12.595 8911 7619 8992 10.165 9.805




Flux totaux mensuels de CO3 consommé exportés hors des continents et apportés aux océans

surface
continentale Flux total de CO, consommé (10° moles/s)
drainée
(108 km?) jan. fév.. mar. avr. mai jun.  jui.  Aou. sept. oct. nov. dec  année
EXPORTATIONS HORS DES CONTINENTS

Asie 29.68 1.733 1.684 1349 1564 2077 3.233 4813 4227 2779 1794 1562 1.527 2.330

Amérique du Nord 21.88 1.568 1.450 1271 0881 0415 0465 0400 0446 1028 1346 1626 1612 1.039

Amérique du Sud 17.96 1.797 1988 1893 1811 1484 1216 0.861 0650 0596 0740 1042 1309 1.278

Afrique 17.75 0,707 0728 0.674 0425 0331 0379 0604 0831 059 0465 0.536 0.598 0.572

Europe 8.57 0.917 0882 0650 0289 0.089 0.037 0.016 0.038 0.136 0602 1019 1.115 0.480

Austrasic 5.09 0.686 0.620 0610 0577 0.573 0.717 0599 0.431 0341 0.190 0311 0.378 0.502

total continents 100.93 7.408 7352 6.647 5547 4.969 6.047 7293 6.623 5.47 5137 6.096 6.539 6.201

APPORTS AUX OCEANS

Atlantique 60.00 3.857 3941 3.688 3164 2146 1863 1502 1513 196 2908 3424 3551 2.786

Pacifique 19.77 1974 1926 1863 1693 1971 2658 2596 2466 2229 1736 178 1.755 2.054

Indicn 14.45 0.937 0854 0585 0448 0693 1372 2776 2229 1021 0.146 0215 0470 0.982

Mer Mdéditerrannée 6.71 0.658 0634 0470 0221 0.117 0.096 0.169 0.203 0.183 0343 0.689 0.778 0.379

total océans 100,93 7426 7355 6.606 5526 4.927 5989 7043 6.411 5393 5133 6.108 6.554 6.201

Mer Caspicnne 2.79 0.208 0.218 0.182 0062 0.015 0.008 0019 0.011 0.038 0.147 0.257 0.237 0.116

Flux totaux mensuels de HCOj3 exportés hors des continents et apportés aux océans
surface
continentale Flux total de HCO;~ (10% moles/s)
drainée
(105km?  jan. fév. mar. avr. mai jun. jui. Aou.  sept. oct. nov. dec  année
EXPORTATIONS HORS DES CONTINENTS
Asie 29.68 2432 2522 2.305 2.337 3.452 5.386 8.132 7.104 4341 2,428 2.057 1.998 3.631
Amérique du Nord 21.88 2249 2,085 1.868 1.357 0.653 0.746 0631 0.679 1.593 1.971 2345 2310 1.536
Amérique du Sud 17.96 2079 2300 2.119 1914 1.539 1248 0882 0.667 0.634 0843 1.272 1.638 1.423
Afrique 17.75 1.168 1.174 1.063 0.623 0462 0.494 0.784 1.105  0.761 0.653 0.856 0.972 0.842
Europe 8.57 1.359 1.308 0973 0455 0143 0065 0.029 0063 0226 0940 1539 1.670 0.728
Austrasie 5.09 0935 0859 0857 0804 0788 0957 0802 0.588 0495 0.281 0444 0523 0.693
total continents 100.93 10.222 10248 9.185 7.49 7.037 2.896 11.26 10.206 8.05 7.116 8513 9.111 8.853
APPORTS AUX OCEANS

Atlantique 60.00 5285 5332 4.907 4.004 2.574 2.23 1.8 1922 2721 4.047 4874 5083 3.722
Pacifique 19.77 2597 2.678 2.663 2.468 3.119 4421 4.265 4008 3.272 2293 2279 2181 3.022
Indien 14.45 1371 1.282 0848 0.644 1.107 2017 4.539 3.656 1.645 0.206 0298 0.685 1.531
Mer Méditerrannéde 6.71 1.004  0.965 0.717 0.345 0.171 0.142 0224 0.280 0.290 0.563 1.076 1.188 0.578
total océans 100.93 10.257 10.257 9.135 7.461 6.971 8.81 10.828 9.866 7.928 7.109 8527 9.137 8.853
Mer Caspicnne 2.79 0302 0318 0266 0.095 0028 0013 0034 0.020 0061 0204 035 0.337 0.169

Les surfaces continentales ne comprennent pas les calottes polaires du Groenland et du continent Antarctique.
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