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Données et Modeéles

CEQUEAU : Modele hydrologique Cequeau, Morin G., INRS-Eau, Québec
GRASS : Geographical Resources Analysis Support System, un SIG du domaine public concu
par I'U.S. Army Corps of Engineers Construction Engineering Research Laboratory (USA-

CERL) in Champaign, IL.

Climatologie de I’Afrique de ’Ouest: Atlas climatologique de Morel R., moyenne décadaire
sur 30 ans (1951-1980).
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Débits du fleuve Niger:
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+ HYDRONIGER, Niamey, Niger.
Rayonnement global satellitaire et albédo de surface: Dedieu G. - CESBIO

GVI: 1982 - 1992, GRID - Gengve

NOAA / HRPT: fev. 90 - jan 91, ISPRA - Italie, prétraitées par Gond V., Meunier J.C. au
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INTRODUCTION

L’étude de la dynamique de la biosphére continentale en relation avec les grands équilibres
entre Terre, Océan et Atmosphére et leurs modifications génére des probleémes spécifiques 2 la
biosphere terrestre. En effet, les interactions de la biosphere continentale avec Ie sol et I’ atmos-
phére sont conditionnées par deux éléments importants. Le premier est constitué par le carac-
tére particulier des relations entre mécanismes physiques et phénomenes biologiques. Le
second est dil & I’intensité de I’intervention de I’homme sur le milieu naturel dans lequel il vit.
Il s’en suit une hétérogénéité spatiale et temporelle qu’il est indispensable de prendre en
compte, surtout aux échelles régionales et locales, pour comprendre les évolutions.

Par conséquent, la description de processus dynamiques doit nécessairement intégrer les inte-
ractions entre structure et fonctionnement des écosystdmes terrestres. En effet, la modélisation
qui en découle ne peut permettre la simulation de situations observées et la prévision de scéna-
rios d’évolution que si dynamique spatiale et modifications de processus sont couplées. Or,
c’est bien ce caractére prédictif qui est déterminant dans 1’étude de la dynamique de Ia bios-
phere continental.

Dans ce contexte, I’objectif des travaux décrits dans ce mémoire consiste 3 relier ’observa-
tion et la compréhension des flux hydriques en milieu aride aux caractéristiques de distri-
bution spatiale des écosystémes de savanes d’Afrique de POuest. Les résultats présentés ici
permettent de proposer des voies pour la régionalisation du bilan hydrique en tenant compte
de la variabilité géographique inhérente A ce type d’écosystemes.

La régionalisation de processus fonctionnels apparait donc indispensable pour parvenir 3 une
modélisation complte. Or, pour cela, il est nécessaire de connaitre I'influence de I'hétérogé-
néité des écosystémes sur la perception de leurs propres processus, tant au niveau des forma-
tions qu'au niveau des paysages. Ainsi, si l'on veut obtenir une description fine des
mécanismes qui déterminent I'évolution des savanes, le couplage des processus étudiés avec
des structures trés variées ne peut étre initialisé que par des mesures satellitaires permettant
d'assurer la continuité spatiale.

L'observation par satellite a montré sa capacité 2 analyser la distribution des caractéristiques
structurales et le comportement temporel de processus fonctionnels des écosysteémes terrestres
et & en donner une premitre forme de régionalisation. Traditionnellement, les satellites & haute
résolution spatiale (SPOT, LANDSAT) ont été utilisés pour l'étude de la structure alors que les
satellites 2 haute fréquence temporelle (NOAA-AVHRR) servent 2 l'observation du fonction-
nement.

Dans le cas de I’ Afrique de I’Ouest, la disponibilité réelle de I'eau et sa répartition tempo-
relle constituent généralement des facteurs déterminants du comportement saisonnier de
la végétation. Le fonctionnement des écosystémes de savanes dépend donc fortement des
caractéristiques temporelles du bilan d'eau. Pour les régions arides et semi-arides comme les
milieux sahéliens et soudano-sahéliens, la pluviométrie faible et trés variable, les hautes tem-
Pératures du sol et de I’air, la demande évaporative élevée et des sols peu fertiles font que la
disponibilité de I’eau est bien une contrainte majeure dans le comportement des peuplements
végétaux.




INTRODUCTION

On comprend ainsi que le bilan hydrique fait appel & de multiples disciplines. Bien que des
recherches dans ces disciplines sur un ou plusieurs termes du bilan en eau des sols aient été
effectuées en divers sites dans la région soudano-sahélienne, des résultats généralisables a
I’ensemble de la région n’ont jamais été présentés en chainant les différents termes du bilan.
Par contre, les résultats présentés dans ce mémoire sont une contribution a la régionalisation
des flux hydriques faisant interagir les termes principaux. Cette régionalisation repose sur le
couplage des flux verticaux dans le systtme sol-plante-atmosphere avec les flux horizontaux
dans la structure de 1’écosystéme.

Dans ce contexte, le CHAPITRE I a pour but de montrer comment I’observation spatiale des
écosystémes terrestres peut contribuer a la régionalisation des flux et quelles sont les voies pro-
posées dans le mémoire pour aborder cet objectif.

Le CHAPITRE II illustre 1’aspect interdisciplinaire de ce travail puisqu’il présente succinte-
ment les grands types d’approches du bilan hydrique et qu’il décrit ensuite les différents phé-
nomeénes physiques et biologiques intervenant dans ce bilan: les flux entrants, 1’eau et le sol,
I’évapotranspiration.

Le CHAPITRE III présente les caractéristiques de la base de données trés diverses qu’il a été
nécessaire de construire pour parametrer et initialiser correctement les descriptions de flux
hydriques: climat, végétation, topographie et sol, données satellitaires et grandeurs dérivées.
Le CHAPITRE 1V expose les résultats obtenus & 1’échelle de I’Afrique de I’Ouest dans la
régionalisation du bilan hydrique des savanes avec une description mono-couche du sol. Il
montre également I’amélioration obtenue avec le développement d’un modele apportant une
meilleure discrétisation volumique des milieux de propagation des flux hydriques.

Le CHAPITRE V compléte ces résultats de régionalisation en présentant les apports dus a la
modélisation hydrologique distribuée dans laquelle on a introduit trois types d’amélioration
nécessaires & notre objectif: portée et résolution du modele, initialisation déterministe des
caractéristiques physiographiques et introduction de I’évapotranspiration réelle.

Trois ANNEXES complétent la bibliographie et les formulations mathématiques et numéri-
ques et détaillent les concepts employés et les calculs utilisés ou développées. Ces annexes
sont: A: le transfert de 1’ean dans la plante, B: I’eau dans le sol, C: le bilan radiatif et le bilan
énergétique.
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Ecosystémes et flux hydriques
L’eau et la biosphére continentale

I-1 L’eau et Ia biosphére continentale

La biosphére continentale est constituée par ’ensemble des écosystémes terrestres. La défini-
tion classique d'un écosystéme comme entité fonctionnelle n'inclut pas forcément les notions
d'extension spatiale ou d'homogénéité structurale. Cependant un écosystéme est aussi un objet
géographique: ¢’est donc une portion de la biosphere plus ou moins bien délimitée et identifia-
ble par ses attributs principaux (couvert végétal, sol, unité géomorphologique, etc). Ce point de
vue morphologique (Zonnenveld, 1989 [57]) montre que la compréhension des processus
repose sur I’analyse des fonctions de transfert et leurs interactions avec les structures spatiales.
Pour la partie des mécanismes de fonctionnement qui est traitée ici, on sait que les relations
entre I’eau et les écosystémes terrestres s’expriment traditionnellement de facon différentes
selon le niveau de perception choisi (tout comme les autres facteurs déterminants de Ia végéta-
tion).

Aux échelles globales ou continentales, les écosystémes terrestres sont assimilés anx grandes
formations végétales dominantes: ce sont les biomes définis par le Programme Biologique
International. Ces grands ensembles sont en équilibre avec les bioclimats décrits de facon syn-
thétique. Ainsi, la classification de Holdridge (1947, [21]) repose sur une analyse du comporte-
ment saisonnier en termes de précipitations annuelles et de température pendant la période de
croissance. Par ailleurs, les diagrammes embrothermiques de Bagnouls et Gaussen (1953, 3D
donnent une représentation des précipitations (P) et des températures moyennes (T) mensuelles
avec une échelle P = 2T. Les périodes séches sont identifiées quand P < 2T: on estime alors la
durée et I’intensité de ces saisons séches.

Différents auteurs ont cherché & améliorer I’expression de la relation bioclimat / biomes dans
des modeles globaux de sitnations d’équilibre. A ces échelles, une tendance consiste 3 prendre
en compte le rdle des catégories de sol pour définir la disponibilité de 1’eau (Prentice et al.,
1992, [33]). Une autre amélioration vient d’une meilleure définition de la composante hydri-
que des climats (Thorntwaite, 1948 [46]; Le Houerou, 1984 [29]).

A des échelles plus régionales, c’est le concept de série et d’étage de végétation qui décrit les
successions végétales conduisant 3 un stade d’équilibre avec le climat. Les conditions climati-
ques déterminantes sont alors représentées par des aires connexes dans un espace bidimension-
nel (P, Ty,) de pluviométrie et température moyennes annuelles. A I’intérieur de ces régions
homogenes en (Pp,, Tpy,), 1'altitude et la topographie font varier lIes apports pluviométriques.
D’une maniére générale, ceci entraine I'utilisation du principe de hiérarchie (Turner et al.,
1989 [51]; Hall et al., 1988 [15]) qui met en évidence les paramétres conditionnant I’alimenta-
tion en eau 2 des échelles de plus en plus fines. Ainsi, Ia composante énergétique du climat
applique une demande atmosphérique homogene pour les flux hydriques 1D sur de grandes
régions. Cependant, la variabilit€ spatiale de la végétation et du sol introduisent une grande
hétérogénéité 2D des résistances qui conditionnent les flux résultants effectifs.

L’échelle stationnelle permet de décrire ces divers aspects du cycle de I’eau qui interviennent
dans le développement et la croissance des végétaux. En effet, les processus écophysiologiques
fondamentaux sont les éléments qui déterminent les &changes entre Patmosphére et le systéme
sol-végétation: Iactivité photosynthétique interagit avec la transpiration en fonction des con-
ductances et des résistances stomatiques. La régulation thermique s’y trouve donc associée en
fonction de I’équilibre avec la disponibilité de I’eau dans le sol. Ce mécanisme est lui méme
conditionné par I'énergie de liaison eau-sol qui dépend de cette quantité d’eau et les propriétés
du milieu poreux.

Une compréhension et une estimation correcte des flux hydriques dans les écosystémes terres-
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tres ne peut donc étre envisagée sans prendre en compte les interactions entre leurs organisa-
tions spatiales et leurs caractéristiques fonctionnelles. Ainsi, on ne peut penser décrire les
termes du cycle de 1’eau qui interviennent dans la biosphére par la seule généralisation de
mesures ou de modéles de flux 1D couplés & des statistiques de répartition d’objets sur la sur-
face terrestre. Cette approche occulterait tous les mécanismes latéraux 2D qui interviennent sur
les flux hydriques dans 1’écosystéme.

Ce principe impose donc de tenir compte des mécanismes propres aux écosystémes terrestres
pour exprimer les flux hydriques qui y ont leur si¢ge. C’est cette approche qui a servi de cadre
an déroulement de ce travail. Cette orientation s’est trouvée confortée récemment par les
recommandations de la “First BAHC! Science Conference” qui s’est tenue en avril 1995. En
effet, 2 thémes sur 4 dans la conférence ont fait apparaitre I’importance de la variabilité spatio-
temporelle des surfaces terrestres dans les interactions biosphére-flux hydriques et leur modé€li-
sation. Ceci renforce I’intérét actuel de régionaliser ces processus et de proposer les mesures
par satellite pour y parvenir.

I-2 L’observation spatiale de la végétation

Historiquement, le suivi de la végétation au moyen de la télédétection a été la méthode qui a
permis d’envisager la régionalisation des caractéristiques de structure et de fonctionnement des
écosysteémes. Cependant, il est généralement difficile d’établir des relations directes entre les
caractéristiques physiques détectées de la plante et son état fonctionnel.

Les recherches se sont donc orientées vers la mise au point de relations statistiques permettant
de lier les variables biologiques importantes aux données radiométriques mesurées par les cap-
teurs satellitaires (Tucker, 1979 [49]).

Les limitations de ces approches empiriques ont conduit les chercheurs 2 explorer des voies
plus analytiques et moins simplificatrices. Ces approches sont basées sur des bases théoriques
plus précises: modeles d’interaction du rayonnement avec le couvert végétal et modeles de
fonctionnement des couverts. Or, les paramétres qui permettent de caractériser le comporte-
ment de la biosphére sous 1’effet combiné des contraintes atmosphériques, édaphiques, cultura-
les et anthropiques ne sont donc pas toujours accessibles directement au moyen de la
1élédétection. Les données mesurées par les capteurs, ne peuvent pas toujours €tre utilisées en
1’état (on mesure par exemple des réflectances et non pas un stade phénologique). Ces données
doivent étre intégrées dans des modeles physiques et/ou biologiques afin d’obtenir les informa-
tions pertinentes recherchées (par exemple un stade phénologique a partir de 1’évolution des
réflectances).

Si I’on fait exception des micro-ondes actives et passives, la recherche d’indicateurs spatiaux
pertinents s’est faite surtout dans deux domaines. D’une part, elle s’est développée dans le visi-
ble et le proche infrarouge grice 4 leur capacité & fournir des données en relation avec 1’état de
croissance et 1’activité chlorophyllienne de la plante. D’ autre part, dans le domaine de I’infra-
rouge thermique qui offre la possibilité d’estimer I’évapotranspiration du couvert observé
(Jackson et Reginato, 1983 [26]; Seguin 1987 [43]; Vidal et Perrier, 1989 [55]).

Dans le domaine du visible et du proche infrarouge, des paramétres clefs tels que I’indice
foliaire (LAI), la géométrie du couvert et I’efficience de I’absorption du rayonnement photo-

1. BAHC: Biospheric Aspects of Hydrological Cycle; BAHC est un core project dans International Geos-
phere-Biosphere Program.
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synthétiquement actif deviennent accessibles par télédétection. De nombreux auteurs (Kumar
et Monteith, 1981 [28); Hatfield et al., 1984 [17]; Gallo et al., 1985 [11]; Sellers 1985 [44];
Asrar et al., 1985 [2]; Baret et al., 1988 [5); Prince et al., 1991 [34]; Bégué et al., 1991 [7]) se
sont attachés, 3 la suite des travaux de Monteith, & établir les relations existant entre 1’effi-
cience d’interception g; et les réflectances. En effet, réflectance spectrale et g; sont fonction des

paramétres de structure du couvert, de I’indice foliaire vert (Varlet-Grancher et al., 1979 [53],
1982 [54]), de I’angle d’inclinaison des feuilles, de la géométrie de I’éclairement (Baret et
Olioso, 1989 [5]) et de la réflectance de la strate non photosynthétiquement active.

Des études expérimentales (Hatfield et al., 1984 [17]; Gallo et al., 1985 [11]; Steinmetz et al.,
1990 [45]) ont permis d’établir des relations empiriques entre §; et les réflectances spectrales

ou les indices de végétation. Dans ces relations, I’indice de végétation est considéré comme
une mesure de I’aptitude de la plante & utiliser 1’énergie solaire pour sa production de bio-
masse. D’autres travaux (Kumar et Monteith, 1981 [28]; Sellers, 1985 [44]; Bégué et al., 1991
[44]) s’appuient sur des modéles de réflectance et d’ absorptance. La connaissance du LAI et de
la géométrie du couvert A partir des réflectances mesurées permet d’estimer la fraction du
rayonnement photosynthétiquement actif regu par le couvert. Cependant, si les relations empi-
riques linéaires ne sont pas toujours suffisamment précises, les méthodes analytiques devien-
nent rapidement difficiles & mettre en oeuvre du fait de la complexité d’inversion des modales.
Aussi, des combinaisons linéaires de cananx conduisant aux indices de végétation ont-elles été
développées pour caractériser 1’état chlorophyllien et I’état de croissance de la végétation.
Comme on I’a vu donc, 2 la suite des travaux de Tucker et al. (1979 [49]; 1981 [50]), de nom-
breux auteurs ont observé des relations entre les mesures radiométriques acquises dans les
courtes longueurs d’onde et la production de matiére végétale. L’origine de ces relations réside
dans la différence de comportement de la végétation entre les longueurs d’onde visible et pro-
che infrarouge. La réflectance visible d’un couvert végétal est d’autant plus faible que son acti-
vité photosynthétique est importante, le rayonnement incident étant presque en totalité absorbé
par les pigments (chlorophylle, caroténe,...) du fait du processus de photosynthése. En revan-
che, dans le proche infrarouge, les parois cellulaires sont transparentes, les phénoménes de dif-
fusion multiple importants et la réflectance prend des valeurs d’autant plus élevées que les
surfaces diffusantes sont importantes.

Il existe de nombreux indices de végétation utilisant ces propriétés des réflectances comme
caractéristiques du couvert. Cependant, Perry et Lautenschlager (1984 [32]) montrent que la
plupart sont trés étroitement corrélés, voire méme fonctionnellement équivalents.

Nous avons choisi de présenter ceux qui sont les plus utilisés et dont les comportements sont
les mieux maitrisés.

I-2.1 Indices de végétation des domaines visible (VIS) et proche infrarouge (PIR)
a) SR: le simple ratio proposé par Pearson et Miller (1972 [3 1]) se formule ainsi:

Rpr
SR = p— 1.1
vIs -
ol: Rpg est la réflectance dans le proche infrarouge,

Ryys est la réflectance dans le visible.
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C’est le premier indice qui a été développé. Il amplifie les €carts entre sol et végétation. Il est
fonctionnellement équivalent au NDVI

b) NDVI: I’indice de végétation normalis€ proposé par Rouse et al. (1973 [40]) est de la
forme:

Rpip—Ryys
NDVI = 1.2
Rpir+ Rygs (1.2)

C’est I’indice de végétation le plus fréquemment utilisé. Il élimine en partie les variations
simultanées d’éclairement dans les deux bandes dues principalement aux hétérogénéités de
structure du paysage observé (pente) ou & des conditions de prise de vues différentes (d’otl pos-
sibilité de comparaison sous diverses localisations) (Saint et al., 1981 [42]). La nature asymp-
totique de la relation limite son emploi aux couverts peu denses Holben et al., 1980 [20]). En
effet, le NDVI sature beaucoup plus vite que le SR pour des forts taux de couvert (Jackson et
Huete, 1991). Le NDVI est un médiocre discriminateur des déficiences hydriques dans la
plante lorsque celles-ci surviennent & de hauts taux de couvert (Hatfield, 1983 [16]). En outre,
il est trés sensible 2 la diffusion atmosphérique et donc de moindre efficacité dans des sitna-
tions parfois difficiles & identifier. Pour éviter d’avoir dans certains cas des valeurs négatives
du NDVI, certains auteurs utilisent parfois I’indice de végétation transformé TVI (Idso et al.,
1980 ).

L’utilisation du NDVI sur des cycles saisonniers permet de définir un indice de couverture
fractionnaire I :

NDVI-NDVI .
L NRTT—PVI (1.3)

max min

Celui-ci conduit 2 une meilleure prise en compte de 1’état de surface lorsque le niveau de per-
ception inclue une hétérogénéité importante dans la maille de référence.

¢) GVI (Global Vegetation Index)

Une couverture globale journaliere de la surface terrestre est assurée grice aux données
NOAA-AVHRR LAC (Local Area Coverage) avec une résolution au nadir de 1.1 km et aux
données GAC (Global Area Coverage) de 4 km de résolution qui sont générées a bord du satel-
lite par un ré-échantillonage partiel des données LAC (Kidwell, 1984 [27]; Townshend et Jus-
tice, 1986 [47]).

L’indice de végétation global (GVI) est une production dérivée a partir de 7 jours consécutifs
de données GAC (compression temporelle par la méthode du «maximum value composite»,
oest 2 dire en retenant pour chaque pixel NDVI, sa valeur hebdomadaire maximale) reproje-
tées dans un format stéréographique polaire (plate carrée) a la résolution 0.15° x 0.15° (Hol-
ben, 1986 [19]; Gutman et al., 1994 [13]).

d) SAVI (Soil Adjusted Vegetation Index) et MSAVI (Modified Soil Adjusted Vegetation

Index) proposés respectivement par Huete (1988 [23]) et Qi et al. (1992 [35]) se formulent
ainsi:

Rpir—Ryys
SAVI = -(1+L 14
Rpp+Ryjg+ L ( ) (1.4)
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L = 0.5 pour le SAVI dans la plupart des cas.

Dans le cas du MSAVTI:

Le SAVI a été développé pour réduire I’influence du sol. Il utilise une valeur constante de L
pour n’importe quel taux de couvert. Ceci peut écraser le signal quand la végétation est bien
développée et donc réduire sa dynamique (Chehbouni, 1992 [9]). Cela peut également aboutir
a I'impossibilité de détecter des anomalies du signal d’une végétation bien développée qui peu-
vent se produire par un stress hydrique par exemple. Il est donc important que la correction du
bruit du sol soit ajustée 2 la proportion du sol vu par le capteur. Pour cela, il a été développé le
MSAVI ou b est li€ a la pente de la droite du sol et est fixé & 1.06 (Clevers, 1988 [10]).

Le MSAVI présente de nombreux avantages: il réduit considérablement les effets de la varia-
tion des propri€tés spectrales du sol sur le signal de la végétation. Il est capable de détecter des
taux de couverts trés faibles alors qu'il a la méme dynamique que le NDVI. De plus, il sature
moins vite que le NDVI pour les couverts bien développés. Enfin, le comportement symétrique
du MSAVI par rapport i I'angle de visée est intéressant pour une normalisation de la réponse
au nadir et 2 une utilisation indépendante de la position dans le champ d’observation.

Par contre, le MSAVI présente 1’inconvénient d'étre plus affecté par I'atmosphére que le NDVI
dans certaines conditions par perte de la linéarité entre les réflectances.

1l exixte bien slir d’autres indices de végétation. Parmi les plus utilisés, nous citerons I'indice
perpendiculaire de végétation PVI (Richardson et Wiegand 1977 [38]) basé sur la distinction
sol-végétation. I1 correspond a la distance orthogonale d’un point représentatif d’un couvert
végétal & la droite des sols. Il permet théoriquement d’avoir des informations indépendantes de
I’effet du sol. En fait, il peut étre influencé par I’humidité de surface du sol liée aux précipita-
tions lorsque la couverture du sol par la végétation n’est pas totale (Jackson et al., 1983 [26];
Huete et al., 1985 [22]).

I-2.2 Indices de végétation dans I’infrarouge thermique

Ces indices sont généralement utilisés comme des indicateurs de déficience d’alimentation en
eau. En effet, lorsque la température de la plante est égale ou supérieure a celle de I’air
ambiant, il y a une forte présomption pour que cette plante souffre d’'une mauvaise alimenta-
tion en eau. Toutefois 1a mesure de température ne fournit pas toujours une bonne explication
de la déficience de I’alimentation en eau du couvert végétal.

a) SDD (Stress Degree Day): degré de stress par jour (Idso et al., 1977 [24]) donné par la for-
mule suivante:

SDD = Y (T,-T,) (1.6)
i

ol: Tc est la température du couvert végétal i I’heure du maximum de chaleur solaire,
Ta est la température de I’air ambiant & I’heure du maximum de chaleur solaire,
Zj est 1a somme journaliére des mesures.

Cet indice a ét€ concu pour la prévision de récolte dans laquelle on peut y intégrer des données
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sur les variations climatiques, prévoir I’évapotranspiration journaligre, estimer 1’humidité du
sol (Reginato et al., 1978 [37]). Cependant, pour cela, le SDD requiert une bonne connaissance
des dates d’émergence, de formation des épis, de nombreuses mesures de températures lors de
la période végeétative (Idso et al., 1977 [24]). C’est une approche qualifiée parfois de trop sim-
pliste pour tenir compte de fagon adéquate de toute la variabilité observée dans quelques cultu-
res (Gardner, 1979 [12]; Walker, 1980 [56]).

b) II existe un nombre important d’indices basés sur la mesure en infrarouge thermique. Nous
citerons pour exemple ceux développés par Jackson et al. (1981 [25];1983 [26]):

- le CTV (Canopy Temperature Variability): 1a varjabilité de la température observée dans une
parcelle peut €tre une indication de stress pour la végétation de cette parcelle et le TSD (Tem-
perature Stress Day): c’est 1a comparaison de la température entre une parcelle et les parcelles
voisines;

- le CWSI (Crop Water Stress Index):

CWSI=1-ETR/ETP 1.7

ou: ETR est I’évapotranspiration réelle et ETP I’évapotranspiration potentielle.

I-2.3 Limitations des indices

Outre leurs propriétés, I'intérét des indices vient aussi de leur facilité d’utilisation de sorte
qu’ils ont parfois tendance a se substituer & des connaissances plus mécanistes. En effet, les
relations qui sont ainsi établies varient en fonction de la phénologie et de la nature des espéces,
ce qui rend leur utilisation difficile en dehors du contexte dans lequel elles ont été définies. Il
faut donc étre prudent lorsq’on envisage d’utiliser de telles relations et savoir qu’elles ne sont
valables par exemple que pour une gamme limitée de variation de la matiére séche (Guyot et
Seguin, 1988 [14]). Les indices n’ont donc pas de valeur universelle et, a différentes reprises,
des résultats contradictoires ont été observés:
* les indices sont sensibles aux effets atmosphériques, a la géométrie de 1a visée, aux con-
ditions pédologiques, notamment;
* les indices ne détecteraient pas en général la mauvaise alimentation en eau des plantes
tant que cela ne se manifeste pas par un retard dans la croissance de la végétation;
* il existe parfois un manque de corrélation entre les expériences menées sur le terrain ou 2
partir d’avions et des données de satellites.
* de plus, ces indicateurs ne peuvent &tre utilisés pour prédire 1’évolution de la végétation
sous I’impact climatique. Par contre, un indicateur fonctionnel doit le permettre.
L’indice idé€al devrait étre particulierement sensible au couvert végétal, insensible au sol, peu
affecté par les effets atmosphériques. Il n’existe en fait pas d’indice optimal 4 1’heure actuelle
(Jackson et al., 1983 [26]). Ces insuffisances expliquent la tendance des chercheurs 2 essayer
de trouver d’autres indicateurs.

Ainsi, dans I’objectif de ce mémoire, la dépendance de la végétation vis a vis de I’eau, peut en
climat sec ou aride, étre assez étroite pour que la quantité de matiére végétale produite
devienne pratiquement proportionnelle & la pluviosité. L’eau jouant alors le réle de facteur
limitant: on a montré dans les steppes africaines que la productivité en herbe, c’est 2 dire la
masse de matiere végétale produite par unité de surface, était sensiblement proportionnelle 4 la
moyenne annuelle de pluviosité.

-10-
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Dans le cas général, on comprend bien que cette relation ne peut é&tre biunivoque. De plus,
méme dans le cas des savanes oll cet effet est déterminant, de tels indices traduisent des obser-
vations d’un état mais ne rendent pas compte des mécanismes qui conduisent & cet état.
En particulier, I’observation spatiale du déphasage du cycle chlorophyllien perceptible par rap-
port au manque ou a I’apport d’eau peut conduire a évoquer:
* le temps nécessaire a la redistribution de I’eau dans la couche de sol utilisée par I’épais-
seur racinaire active,
* le temps nécessaire  la construction des cellules, qui accompagne la croissance du LAI
(indice foliaire percu par 1'angmentation du NDVT);
* le temps nécessaire au mécanisme d'abscission (chute des fenilles dans le cas des espéces
décidues ou au mécanisme de desséchement ou de sénescence qui provoque un abaisse-
ment du LAT - abaissement du NDVI).

Par conséquent, un indicateur fonctionnel optimal devrait pouvoir délivrer une information
biophysique quantitative qui soit interprétable en termes de systémes écologiques. En outre, il
devrait s’appuyer sur des concepts robustes devant les changements d’échelle et n’&tre sensible
qu’aux variations des mesures permettant de les initialiser.

I-3 Régionalisation et intégration spatiale

Comme le montre le début de ce chapitre, les caractérisations usuelles des flux hydriques dans
I’écosystéeme dépendent beaucoup du niveau de perception recherché. La recherche d’une
régionalisation des flux hydriques est ainsi confrontée 2 trois problémes majeurs:
* P’appréhension sur de grandes surfaces de processus écologiques qui se développent au
niveau du peuplement,
* P'intégration de I’hétérogénéité structurale des écosystémes étudiés,
* lasignification des mesures physiques acquises par satellite et intégrant des mélanges de
cibles et de phénomenes.

Le choix du niveau régional implique donc d’intégrer les mécanismes écophysiologiques 2
I’échelle des écosystémes dans I’étude:
* deI’influence de la végétation sur les flux de masse et d’énergie,
* de l'influence du régime hydrique sur la végétation en fonction de I’échelle de temps
retenue.

Le premier point se traduit par I’étude des échanges radiatifs entre le toit de la végétation et
1’atmosphére (2 des échelles spatiales qui intégrent la structure des écosystémes). L’estimation
de I’évapotranspiration y joue un grand r6le puisqu’elle indique la partie du flux de masse
d’eau qui est échangée vers I’atmosphére par 1’écosystéme. Il doit également inclure les inte-
ractions avec le flux entrant et le rdle d’obstacle que représente la structure de la végétation. Le
second point nécessite le choix d’une échelle de temps adaptée & I’objectif de compréhension
du fonctionnement de la biosphére continentale: la période annuelle est celle qui est intéres-
sante car elle correspond au cycle saisonnier. C’est celle-ci qui permet généralement de com-
prendre le fonctionnement des écosystémes.

-11-
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On congoit ainsi que 'étude de la dynamique des écosystémes terrestres pose de nombreux
problemes méthodologiques dus 2 la multiplicité des échelles qui sont pertinentes pour obser-
ver et décrire leur structure et leur fonctionnement. Des travaux de synthése (Agren et al., 1991
[1]; Baker, 1989 [4]; Hall et al., 1988 [15]) ont ainsi dégagé les différents niveaux de relations
entre changements spatiaux et changements temporels en fonction des échelles et des mécanis-
mes considérés. Les relations structurales et fonctionnelles qui unissent les constituants d'un
€cosystéme peuvent Etre appréhendées par une approche hiérarchique, reposant notamment sur
la notion de niveau d'intégration (Rowe, 1961 [41]). A chaque niveau d'intégration, depuis
I’écosysteme local de quelques m? jusqu'a la biosphére, I'organisation d'un écosystéme résulte
de l'interaction d'éléments du niveau inférieur, modulée par des processus agissant au niveau
supérieur (Urban et al., 1987 [52]; O'Neill 1988 [30]). La superposition de processus agissant &
des échelles multiples conduit 2 un embofitement de structures spatiales (Trangmar et al., 1985
[48]): les processus se déroulant sur de vastes étendues (climat par exemple) se trouvant modi-
fiés au niveau local par d'autres plus limités spatialement (topographie par exemple).
Dans le cas des savanes de I’ Afrique de I’Ouest, il est admis ici que les facteurs déterminants
fondamentaux comme les cycles de température et le photopériodisme ne sont pas discrimi-
nants. Au niveau hiérarchique inférieur, c’est donc le bilan hydrique complet qui affecte les
mécanismes écologiques. Enfin, aux échelles choisies, on considére que les données disponi-
bles sur les caractéristiques en C et N des sols et en nutriments ne nous permettent pas d’en
évaluer I’impact sur le fonctionnement pour toute une région.
Par ailleurs, les interactions structure / fonctionnement indiquées plus haut nécessitent une
information structurale, c’est a dire des fonctions de répartition spatiale de la masse végétale.
Les possibilités de caractérisation des structures spatiales vont ainsi dépendre fortement de
I'échelle et de la fréquence des observations et agissent donc directement sur le type de modéli-
sation.
Dans cette perspective, il apparait que télédétection et modélisation sont des outils méthodolo-
giques indispensables et complémentaires (Hobbs et Mooney, 1990 [18]; Roughgarden et al.,
1991 [39]). En effet, il est important de retenir 1'intérét que représente I'analogie entre:

* le systéme conceptuel décrivant les €léments emboités des paysages selon le niveau de

perception,
* et la télédétection offrant une capacité d'observation & différents niveaux de résolution
spatiale et temporelle.

Dans 1'étude de la structure des écosystémes, la caractérisation au sol est discontinue sur le
plan spatial mais elle peut &tre compléte sur le plan des autres variables (structure verticale,
physionomie locale, ...). Par contre, 'observation par télédétection est continue mais n'accéde
essentiellement qu'a des caractéristiques spatiales. La paramétrisation de la structure des éco-
systémes (distribution, homogénéité,...) dépend alors beaucoup du niveau de perception, donc
de I'échelle d'acquisition ou de synthése des données.
Dans I'étude du fonctionnement des écosystémes, 1'analyse temporelle est déterminante. Les
observations in situ peuvent étre continues par des enregistrements dans le milieu naturel & des
pas de temps trés variables. Les mesures peuvent &tre localement trés précises mais délicates a
généraliser dans I'espace. Les observations par satellites sont nécessairement discontinues mais
permettent d'accéder & des grandeurs en surface non mesurables par d'autres voies (albédo,
température de surface, ...) sur des régions significatives a des fréquences temporelles néan-
moins acceptables.
Ainsi, I'information extraite par télédétection, a différentes échelles d'espace et de temps sur
les écosystemes étudiés, ne saurait prétendre caractériser a elle seule des modes de fonctionne-
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ment ou d'évolution (Hoobs et Mooney,1990 [18]). 1l est donc indispensable d'associer 2 ces
données les connaissances acquises et disponibles sur I'environnement étudié. Par conséquent,
une recherche spécifique sur le couplage entre les processus fonctionnels et les mesures réali-
sées par té€lédétection doit permettre de préciser les domaines de validité spatio-temporelle des
modeles.

Il apparait que les deux problémes majeurs qui se posent a ces échelles - variabilité spatiale des
processus et manque de mesures - ont une conséquence majeure: il s’agira de trouver le
meilleur compromis entre la validité de la description des mécanismes visés et la minimisation
du nombre de paramétres nécessaires 2 I’initialisation des modéles les décrivant.

Ainsi, il faut rechercher, parmi les modeles locaux donnant des solutions similaires & un pro-
bléme donné, celui qui posséde le moins de paramétres, et des parameétres qui interviennent de
facon aussi linéaire que possible dans les équations. Par exemple, dans certains cas, on sera
amené 2 introduire des simplifications ou des paramétrisations, opérations qui permettent de
contourner les difficultés de la formalisation directe des processus, par l'introduction de modg-
les simples ou de relations semi-empiriques qui traduiront des liaisons observées expérimenta-
lement. Ce "court-circuit” a pour but de diminuer le nombre de paramétres comme de
s'affranchir de la forte non-linéarité de certaines relations, et de rendre le modele d'échanges
plus compatible avec les moyens de mesure et de validation disponibles.

En ce qui concerne l'intégration spatiale des échanges, les parameétres intervenant de fagon
linéaire dans le modele final (par exemple, albédo et émissivité dans le bilan radiatif de sur-
face) seront intégrés: le parameétre moyen sera la moyenne arithmétique des parametres locaux,
pondérés par la fraction de surface correspondante.

La situation n'est pas aussi simple pour les parameétres non-linéaires. Dans le meilleur des cas,
on pourra trouver un moyen de calculer ces valeurs moyennes: soit numériquement, soit analy-
tiquement, comme dans le cas des résistance intervenant dans I'équation de Penman-Monteith
(Brunet, 1987 [8]). Lorsque cela s’avérera impossible, il faudra définir ces paramétres moyens
comme ceux qui seront précisément la solution du probléme inverse; ce qui suppose que les
autres parametres sont mesurés ou estimés i la méme échelle. La pertinence de ce concept de
parametre d'inversion & grande échelle, peu évidente au premier abord, semble assurée par dif-
férents résultats: Raffy (1985, [36]) et Becker et Raffy (1986, [6]) ont montré a partir d'exem-
ples théoriques, que méme si de tels paramétres ne peuvent conduire 4 une solution exacte des
équations & cause de leur non-linéarité, ils conduisent en fait & une représentation optimale des
phénomenes 2 I'échelle considérée. Insistons cependant bien sur le fait que, lors de la procé-
dure d'inversion, c'est sur ces paramétres que va se reporter tout le poids des erreurs de mesure,
des approximations et des non-linéarités du mod¢le. Conséquence immédiate et importante: la
signification d'un tel paramétre dépendra fortement du modeéle lui-méme, et il devra étre consi-
déré comme un parameétre d'ajustement probablement sans grande réalité physique.

En définitive, on assurera correctement la régionalisation des flux hydriques en s’assurant de la
proximité des échelles significatives pour les modeles, pour les mesures spatiales ou leur inté-
gration et pour les paramétres invariants (ou peu variables) du milieu.

I-4 Approche développée

L’approche développée pour régionaliser le bilan hydrique dans des conditions adaptées a
I’étude du fonctionnement des €cosystémes de savanes se présente en deux méthodologies
complémentaires.
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La premiére concerne le développement d’un indicateur fonctionnel de la végétation fondé sur
la disponibilité de 1’eau pour les peuplements végétanx.

La seconde consiste a coupler flux verticaux et flux horizontaux, ce qui permet d’améliorer la
description des différents termes de flux hydriques dans un bassin versant.

I-4.1 Modélisation de la disponibilité spatio-temporelle de I’eau dans les savanes
d’Afrique de I’Ouest

Dans la perspective d’améliorer la compréhension du fonctionnement d’un écosystime 2
I’échelle régionale, on choisit généralement une approche de modélisation qui intégre les diffé-
rents facteurs déterminant les mécanismes écologiques.
Dans le cas des savanes de 1’Afrique de 1’Ouest, le facteur hydrique tient évidemment une
place fondamentale comme pour tous les écosystémes en milieux arides. Le présent travail
propose un modele d’ean efficace qui consiste a estimer 1’alimentation en eau des peuplements
végétaux de savanes. Comme il s’agit de ne décrire que I’action de I’un des déterminants, on
peut considérer que cette approche correspond & une partie d’un modgle de fonctionnement (ou
modele élémentaire). C'est la raison pour laquelle ce modgle d’eau efficace est appelé indica-
teur fonctionnel.
Le principe de cette notion d’eau efficace a semblé intéressant comme contribution 2 la modé-
lisation du fonctionnement des savanes puisqu’il fait appel simultanément a:

* des mécanismes physiques: approvisionnement de la réserve totale en eau et communi-

cation entre les réservoirs correspondants,
* des mécanismes biologiques: évapotranspiration réelle et extraction de I’eau du sol.

Pour parvenir 4 une description de la partie hydrique du fonctionnement des savanes qui puisse
étre validé, il est nécessaire de disposer d’un bilan hydrique régionalisé. En effet, dans ces con-
ditions, les sorties d’un tel indicateur fonctionnel peuvent étre évaluées tant sur le plan spatial
que sur le plan temporel.
Cet indicateur fonctionnel consiste a:
* estimer la variabilité temporelle (variations saisonniéres) de la disponibilité en eau pour
la plante, ce qui dépend donc effectivernent du bilan hydrique;
* tenir compte des interactions entre les paramétres structuraux des écosystémes et les flux
hydriques successifs qui s’y développent.

L’interprétation des résultats de ce modele d’eau efficace est obtenue en comparant le résultat
du comportement spatio-temporel de cette interaction biophysique avec I’observation de 1’état
de croissance des savanes correspondantes.

Pour cela, le besoin de régionalisation a conduit & construire une base de données contenant:

* les invariants du milieu (caractéristiques physiques de terrain),

* les grandeurs de flux de masse et d’énergie i I’interface sol- végétation- atmosphére,

* 1’état chlorophyllien des écosystémes.
Cette base fournit donc les grandeurs nécessaires 2 la paramétrisation a partir d’observ ations et
de mesures in situ, de cartographies de terrain et de données acquises par satellite.
Ce modele d’eau efficace apporte une description mécaniste de 1’alimentation en eau des sava-
nes a une échelle sous-continentale tout en ayant une signification spatiale. Son intérét repose
sur I’amélioration de la description du bilan hydrique local et sur sa validation.
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Enfin, il est possible d’envisager I’utilisation d’un tel modéle élémentaire comme niveau hié-
rarchique supérieur pour des phénomenes plus locaux.

I-4.2 Modélisation régionale distribuée des flux hydriques dans le bassin supérieur
du Niger

Lorsque les flux horizontaux de ruissellement et d’écoulement deviennent importants dans le
bilan hydrique a I’échelle régionale, il est nécessaire de les incorporer dans la description des
transferts au sein des écosystémes. En effet, la connaissance de ces flux permet d’estimer la
quantité d’eau libre qui va sortir d’un écosystéme par 1’exutoire d’un bassin versant sans parti-
ciper réellement au fonctionnement de ses peuplements végétaux.
Cette seconde partie de la régionalisation des flux hydriques propose ainsi une modélisation
qui va reposer sur:

* le couplage des flux verticaux (fonction de production) avec les flux horizontaux (fonc-

tion de transfert),
* l’interaction spatiale et temporelle de ces flux avec la structure de I’écosystéme.

L’évaluation des fonctions de transfert surfacique implique la régionalisation des quantités en
cause, c’est & dire I’estimation a une résolution donnée de ces flux en tout point du bassin ver-
sant considéré.
Le principe de la régionalisation proposée ici réside en une modélisation hydrologique distri-
buée qui assure cette description par une discrétisation spatiale spécifique. Elle est mise en
oeuvre sur le bassin supérieur du fleuve Niger. Cette description des différents termes de flux
hydriques est donc exécutée selon un réseau maillé oil la structure et 1’état de croissance de la
végétation dans le modéele sont connus dans chaque carreau. Chacune de ces mailles est dotée
de ses flux 1D et fait communiquer les termes résultants a la surface avec les mailles voisines.
Les forces de gravité responsables de ces transferts sont générées a partir d’un modele de sol et
appliquées en 3 D aux écosystémes considérés.
Cette modélisation utilise le modéle CEQUEAU auquel deux parties ont donc été ajoutées:
d’une part, la description structurale et fonctionnelle des écosystémes occupant les mailles
gére les flux entrants et sortants de pluie et d’évapotranspiration réelle; d’autre part, un modéle
de sol muni de propriétés physiques explicite les transferts dans les mailles et entre les mailles.
La validation de cette approche dépend traditionnellement des résultats de la comparaison aux
données hydrométriques des valeurs de flux résultant en différents points du résean hydrogra-
phique. Dans le cas présent, elle s’appuie principalement sur 1’analyse des variations spatio-
temporelles des grandeurs prédites.
La paramétrisation du modele hydrologique distribué par couplage aux flux 1D fait appel & une
base de données du méme type que celle utilisée pour la régionalisation du modéle d’eau effi-
cace. Cependant, deux éléments sont précisés pour la modélisation hydrologique:

* les invariants permettant de parametrer le modéle de sol sont complétés par un modele

numérique de terrain qui assure la topologie des transferts entre mailles voisines,
* le réseau hydrographique qui assure les écoulements libres est ajouté aux carreaux du
modgele; il s’en suit un traitement spécifique des mailles concernées.

L’ intérét du modele de flux hydriques régionalisé€ repose sur I’ aspect générique de cette appro-
che par couplage des différents termes de flux hydriques qui est régionalisée par définition; son
niveau de perception ne dépend que de la résolution spatiale et temporelle des parameétres
d’entrée.
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II-1 Approche régionale du bilan hydrique et méthodologies développées

Dans I’étude du fonctionnement des écosystémes, le bilan hydrique vise principalement a
déterminer la résultante des échanges entre sol, végétation et atmosphére dans le but notam-
ment d’évaluer les fluctuations des réserves d’eau disponibles pour les peuplements végétaux.

Le bilan hydrique, illustré Figure 2-1, s’écrit souvent de la maniére suivante:

P+I*R+R.-D-ETR = AS 2.1)

Dans cette expression: ETR est I’évaporation réelle du couvert pour un pas de temps donnée;
P, 1a pluie regue sur la parcelle pendant le méme intervalle de temps; J, les apports par irriga-
tion; R, les pertes ou apports latéranx par ruissellement superficiel; R, 1a remontée capillaire
ou mouvement ascendant de 1’eau; D, le drainage ou mouvement descendant de I’eau; AS, la

variation de stock hydrique pour une tranche de sol (Az) comprise entre la surface et une pro-
fondeur de référence z.

) I: pluie, irrigation; ETR: &vapotranspiration réelle; R: ruissellement; D: drainage; Re:
memzs:mamm

Figure 2-1 : Schéma du bilan hydrique du sol (Goue et al., 1991 [29]).

C’est ainsi principalement sur le processus d’infiltration et d’évaporation, leurs caractéristi-
ques et leurs mesures, que va reposer 1’analyse du bilan hydrique. Les variations de stock en
eau du sol sont pour leur part déterminées sur la base de profils hydriques.

La disponibilité de I’ean du sol pour les végétaux n’est pas seulement affaire quantitative mais
également qualitative dans le sens ol elle dépend de la position et de I’état de succion de I’eau
dans le sol. Dans cette optique, le processus de redistribution qui fait suite a I’infiltration joue
un rdle essentiel et sera de ce fait intégré a 1’analyse, bien que n’intervenant pas, stricto sensu,
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dans le bilan hydrique.

Le processus d’évaporation, impliquant 1a consommation d’énergie par vaporisation de I’eau,
s’intégre dans le bilan énergétique global du systéme écologique considéré. Dans un systéme
sol-végétation, ce principe peut s’exprimer par I’égalité entre le bilan des échanges radiatifs et
le bilan des échanges thermiques. La différence entre les énergies radiatives absorbées et émi-
ses par le systeme, soit par le rayonnement net, correspond ainsi a la somme des énergies
emmagasinées par le systéme et échangées avec 1’extérieur, sous forme de chaleur sensible et
latente.

L’analyse de ce bilan d’eau repose donc sur I’appréciation quantitative des différents termes
impliqués dans les échanges entre les diverses composantes du systéme sol-plante-atmosphére.
Un bilan de ces termes est déterminé par des limites spatiales et temporelles et le bilan hydri-
que peut porter aussi bien sur un simple échantillon de sol que sur ’ensemble d’un bassin ver-
sant (sur une courte durée comme sur une période d’une année ou plus).

Ainsi, un premier niveau de généralisation spatiale a souvent reposé sur ’extension du bilan
hydrique stationnel a des bassins versants pour produire une information de ruissellement.

Cette approche s’appuie sur des modeles hydrologiques & fonction de production et de transfert
couplées (voir ANNEXE B).

Pour ce qui concerne le bilan hydrique, deux modgles sont & 1’origine de la plupart de ces tra-
vaux: ce sont les travaux de Thomthwaite (1948 [72]) et de Thornthwaite et Mather (1955
[73]). La seconde approche a donné lieu & des applications qui ont été souvent restreintes 2
trois types de réserve en eau dans le sol pour décrire des situations trés diverses. Il nous a sem-
blé qu’une application compléte de ce modele pouvait &tre intéressante si elle &tait modifiée
par faire agir dans le bilan une estimation de I’évapotranspiration réelle (voir CHAPITRE IV).
Le type de description des bilans hydriques le plus développé concerne I’estimation et parfois
la prévision des débits de rivieres a partir du ruissellement en surface. Ces modgles sont géné-
ralement orientés vers I’estimation des situations de crues. C’est le cas de la méthode ORS-
TOM (Rodier et Auvray, 1965 [63]) qui est valide pour des petits bassins versants (jusqu’a 120
km2) et qui peut étre enrichie en tenant compte des capacités de ruissellement des états de sur-
face (Casenave et Valentin, 1988 [10]). De méme, la méthode du CIEH (Puech et Chabi-
Gonni, 1984 [61]) transforme également des lames ruisselées en débit pour des bassins ver-

sants pouvant aller jusqu’a 2000 km?. A des échelles plus locales, des petits bassins versants
jusqu’a la parcelle, la méthode de I'US Soil Conservation Service (SCS, 1972) détermine
I’écoulement des crues a partir des lames précipitées et ruisselées. Une paramétrisation du sol
et de la végétation est utilisée pour initialiser cette approche. De maniére encore plus locale, le
modele de 'TRAT-CIRAD (Forest, 1984 [24]) délivre un potentiel de ruissellement significatif
au niveau de la parcelle pour des pentes faibles. Toutes ces approches nécessitent générale-
ment un calage expérimental préalable pour étre adaptées au paysage ou au bassin versant
traité; cela en limite évidemment la généralisation.

Un type de description plus déterministe a été proposé par Choisnel (1985 [14]) avec un trans-
fert de I’eau dans le sol décrit en 2 réservoirs. Lorsque les précipitations atteignant le sol res-
tent supérieurs a I’évapotranspiration, la réserve reste & son niveau maximum. Cette
configuration provoque le ruissellement de la partie du flux entrant qui ne peut s’infiltrer.
Lorsque cette situation s’inverse, le modgle fait apparaftre deux zones de comportements diffé-
rents dans le sol compte tenu du desséchement de la couche de surface. On notera que cette
approche peut étre couplée avec une description de la couche de surface selon Deardorff (1977
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[20]) pour améliorer la représentation de I’humidité du sol et tenir compte séparément de I’éva-
poration et de 1’évapotranspiration.

Plus récemment, la méthode a 3 parametres - précipitation efficace, capacité de stockage du
bassin, évapotranspiration- de Arnell (1992 [2]) a été mise en oeuvre pour estimer & 1’échelle
mensuelle les débits et les facteurs qui les gouvernent. Le méme principe était utilisé par
Gleick (1987 [28]) mais en tenant compte de la variabilité saisonniére pour estimer le ruisselle-
ment et I’humidité du sol. De la méme fagon, Shaake (1990 [67]) a développé un modgle non
linéaire de bilan hydrique au pas mensuel qui met en action une évapotranspiration potentielle
lorsque le sol ne présente pas de déficit hydrique et une évapotranspiration réelle lorsque 1’ali-
mentation en eau est déficitaire.
Dans ces différentes approches, le bilan hydrique est donc appréhendé en considérant les diffé-
rents termes impliqués et leurs interactions qui constituent des processus interdépendants dans
la circulation de I’eau, comme les maillons d’une chatne.
Aussi, trois termes essentiels du bilan hydrique sont décrits dans ce mémoire:

1- les flux entrants sont produits par la pluie diminuée de I’interception par le couvert,

2- ]e sol est considéré comme un réservoir mais également comme un milieu de trans-
fert: flux entrants et flux sortants y ont donc leur siége en partie,

3- les flux sortants sont déterminés par 1’évapotranspiration réelle, elle méme résul-
tant de la demande atmosphérique et de 1’alimentation dans la zone racinaire.
Ces concepts biophysiques sont valides indépendamment de 1’échelle & laquelle ils sont utili-
sés. Par contre, il est évident que les mesures et les modéles conduisant & 1’extension spatiale
de leur estimation ne peuvent pas toujours étre les mémes. Afin d’en décrire 1a régionalisation,
on a choisi de développer deux approches permettant de modéliser le bilan hydrique & deux
€chelles tres différentes. La modélisation de la disponibilité spatio-temporelle de I’eau dans les

savanes 2 1’échelle régionale est traitée dans une maille de 250 km? au chapitre IV. La modéli-
sation régionale distribuée des flux hydriques dans le bassin supérieur du Niger est développée

dans une maille de 25 km? (CHAPITRE V).

La premiére approche mise en oeuvre pour estimer la disponibilité de 1’eau pour les peuple-
ments végétaux a I’échelle régionale s’appuie, en fait, sur deux modgles:

- le modele mono-réservoir complet de Thornthwaite

- le développement d’un modele multi-réservoir qui décrit le bilan hydrique et les
transferts locaux.

La seconde approche qui a pour but d’estimer la distribution des flux hydriques i I’échelle
d’un grand bassin versant affine la prise en compte des mécanismes biophysiques. La régiona-
lisation & cette échelle repose sur I’extension d’un modele hydrologique distribusé:

- dans une premiére phase, la résolution et la portée du modeéle sont sensiblement
améliorées

- dans une deuxi¢me phase, la physiographie de la surface est quantifiée et interagit
avec la pluie et le ruissellement

- dans une troisi¢me phase, on introduit dans chaque maille un sous-modéle de calcul
de I’évapotranspiration réelle forc€ par des mesures satellitaires.

Pour initialiser ces méthodes de régionalisation du bilan hydrique, on injecte deux types de
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données en entrée des calculs.

D’une part, des mesures par satellite permettent de déterminer la répartition de 1’occupation du
sol (structure horizontale). L’état de croissance de la végétation peut ensuite étre précisé par un
indice de végétation dont on a montré plus haut les limites comme indicateur fonctionnel.
D’autre part, des données de cartographie numérique des invariants (sol, relief, hydrographie)
permettent de paramétrer les processus physiques des transferts dans la zone non saturée.
L’approche conceptuelle traditionnelle se voit ainsi substituer une description plus physique.
Cette démarche étant plus déterministe, elle semble micux & méme de permettre le passage de
I’échelle locale du bilan hydrique a I’échelle régionale de ce bilan qui est déterminante pour
une meilleure description du fonctionnement hydrique des écosystémes.

Dans les deux approches développées, on a choisi de décrire le bilan hydrique en tout point du
bassin autant que 1’estimation de la lame ruisselée en sortie de ce bassin. Les développements
proposés dans ce mémoire ne cherchent donc pas & reproduire uniquement des simulations de
débits hydrologiques mais bien a décrire également les flux hydriques agissant au sein des éco-
systémes.

II-2 Concepts physiques du bilan hydrique

Cette partie présente une description des phénomenes physiques et biologiques intervenant
dans le bilan hydrique. Des compléments plus précis sur certaines parties et les principales
méthodes de calcul des différents termes du bilan sont données en ANNEXE B-II, page : 167.

I1-2.1 Les flux entrants
I1-2.1.a Les précipitations

Dans les écosystémes considérés, on admet que le flux hydrique entrant est d@ uniquement 4 la
pluie qui représente donc le terme positif du bilan.
La connaissance de la pluviométrie repose pratiquement toujours sur les mesures réalisées au
sol par un réseau de pluviometres. Deux types d’exploitation de ces données peuvent étre mis
en oeuvre, soit on réalise une collecte spécifique pendant une période d’expérimentation, soit
on utilise les données fournies par les synthéses réalisées systématiquement dans des compila-
tions.
Cependant, quelle qu’en soit la forme, ces mesures sont acquises ponctuellement et les besoins
de connaissance régionalisée imposent d’avoir des champs de pluviométrie continue. Or, les
stations de mesure sont réparties de fagon inhomogene et les précipitations ont une variabilité
spatiale importante.
Il se pose alors le probléme de I'interpolation de mesures ponctuelles. La plupart des travaux
engagés sur ce point s’appuient sur des méthodes géostatistiques dérivées de Matheron (1965,
[42]). Les techniques de krigeage tirées des “variables régionalisées” créent des champs de
valeurs dont on s’assure des propriétés de bruit de mesure et de stationarité avec un réseau de
validation (Creutin et Obled, 1982 [19]; Chirlin et Wood, 1982 [13]). De plus, la construction
des cartes d’isoshyéte peut:

* incorporer des connaissances climatologiques locales; ce qui revient & introduire plus

d'informations sur la répartition des phénomeénes;
» modifier les statistiques locales qui ne représentent pas toujours la moyenne de la région
oll sont installées les stations. Ces stations ne sont pas la plupart du temps choisies pour
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leur représentativité locale mais bien pour des besoins ponctuels (conditions météorolo-
giques aux abords des aéroports ou des ports, études agronomiques locales, ...).
Plus récemment, les techniques de sondage radar ont permis une régionalisation des pluies fon-
dée sur les échos mesurés par un sondeur atmosphérique travaillant aux longueurs d’onde cen-
timétriques. Une action de ce type a été réalisée au Sahel a partir du radar situé & Niamey pour
I’expérience EPSAT-Niger (Lebel et al., 1992 [38]). La généralisation de cette approche
nécessite un réseau de sondeurs qui couvre une région, ce qui n’existe pas actuellement en
Afrique de I’Ouest.
On propose donc d’utiliser, pour la suite du travail, des données ponctuelles et interpolées pour
disposer des champs de pluie qui déterminent les quantités entrantes dans les écosystémes.
Dans la construction de la base de données (voir chap.III), on a donc porté une attention parti-
culiére a la construction des champs de pluviométrie.

II-2.1.b Interception - Egouttement - Ecoulement

Une partie des précipitations qui arrivent sur la canopée est retenue par la couverture végétale
pour ensuite s'évaporer ou atteindre le sol par égouttement ou écoulement le long des troncs.
La quantité d'ean interceptée est fonction:

- des caractéristiques de la pluie,

- des espéces et de la structure de la végétation,

- de la phénologie de la végétation.
Dans certaines régions forestiéres, le volume d'eau intercepté peut atteindre 25% des précipita-
tions annuelles. En milieu tempéré, des foréts de hétres et de tsugas arrétent 3 4 4 mm d’eau
(Aussenac et Boulangeat, 1980 [3]) et des foréts tropicales peuvent intercepter jusqu’a 1 cm de
lame d’eau.
Viessman (1989, [75]) indiquent que 10 & 20% des pluies tombant pendant la saison de crois-
sance des plantes, sont interceptées et retournent au cycle de 1'eau par évaporation. Lull (1964,
[41]) et Linsley (1982, [40]) donnent respectivement la fourchette de: 0 & 5 mm et 0.5 & 2.5
mm, pour l'interception au cours d'un événement pluvieux. Dans des formations herbacées
denses en savanes ou dans certaines cultures, ces valeurs représentent une importante part de la
pluie incidente.

II-2.2 L’eau et le sol

Dans le cycle de I’eau, le sol joue un réle prépondérant dii 4 sa position d’interface entre
I’atmospheére, la plante et le substrat géologique sous-jacent. C’est en effet le sol qui, a la sur-
face terrestre, regoit la pluie efficace (aprés la fonction interception) et commande le partage
entre le ruissellement et I’infiltration. Il constitue un lieu de stockage de 1’eau et intervient
ainsi 2 la fois dans le fonctionnement de 1’écosystéme et dans la régulation du cycle hydrologi-
que. 11 est donc le lieu de transit du flux hydrique vers les réserves profondes et vers 1’atmos-
pheére.

Ces fonctions du sol a I’égard de 1’eau sont liées aux propriétés générales des matériaux qui le
constituent et qui représentent des milieux poreux offrant une surface de contact considérable
(la surface spécifique). L’importance de cette surface de contact conduit 2 faire du sol un
milieu fortement réactionnel avec I’eau. La non-rigidité du milieux poreux entraine son évolu-
tion sous I’influence du facteur hydrique: en effet, si la configuration de I’espace poreux com-
mande le fonctionnement instantané & 1’égard de 1’eau, il est en retour modifié par les effets
des variations de teneur en eau.
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Dans les pages qui suivent, on propose de décrire ces relations entre le sol et I’eau sous deux
angles:
- d’une part, le sol comme réservoir avec ses caractéristiques hydrostatiques,

- d’autre part, les transferts liquides dans le sol avec leurs propriétés hydrodynami-
ques.

I1-2.2.a Le sol réservoir hydrique

Lors d’une précipitation, une certaine quantité d’eau arrive 2 la surface du sol. Une partie de
cette eau est susceptible d’étre ensuite utilisée par les plantes lors de périodes sans pluie. Le sol
joue donc un réle de réservoir en assurant la satisfaction de leurs besoins en eau. La quantité
d’eau que le sol peut stocker et mettre & disposition des plantes constitue la réserve utile. Cette
fonction de réservoir est particuliérement importante dans les régions oil la pluviométrie est
peu abondante ou irréguliére, comme c’est le cas au sahel.

Lorsqu’une quantité d’eau occupe une partie ou tout ’espace poreux d’un sol, la répartition de
la phase liquide au détriment de la phase gazeuse dépend de la structure du matérian. Cette
structure découle d’abord de la pédogénese (formation du sol) qui organise le profil pédologi-
que en horizons (ou couches) de propriétés physico-chimiques différentes.
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Figure 2-2 : Schéma de profils de sols montrant différentes organisations en horizons (Dem-
lon, 1966 [21]).

Ensuite, chacune de ces couches a une texture particuliére (argileuse, limoneuse, sableuse) qui
s’exprime quantitativement par une granulométrie: ensemble des quantités relatives en poids
par fractions de taille des grains et particules. Le Tableau 2-1 donne la décomposition des frac-
tions selon les tailles qui est généralement utilisée pour une analyse granulométrique compléte

(Cette classification des fractions granulométriques a été formulée par la Société Internationale
de Science du Sol):
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Argiles | ° Limons Sables
Limons | Limons | Sables fins Sables grossiers
fins grossiers
A LF LG SF1 SF2 SE3 SG1 SG2 SG3
0-2p |2-20pn [20-50p ] 50- 100 - 200 - 500 - 1000- | +2 mm
100p | 200 |[500W 1000 | 2000 p

Tableau 2-1: Fractions minérales

Cette donnée est simplifiée par les 3 quantités d’argiles (A), de limons (L) et de sables (S) lors-
que le sol est décrit de fagon moins détaillée & de petites échelles. Ce sont les valeurs de A, L et
S qui servent & positionner le sol correspondant dans le triangle des textures. C’est cette repré-
sentation qui est souvent utilisée pour décrire les sols sur de grands territoires.

La structure résultant de 1’organisation de ces différentes fractions de particules se traduit par
une porosité caractéristique (Pog, yy))- C’est cet espace poreux qui regoit I’eau en fonction de
I'infiltration, du drainage et de 1’évapotranspiration. Sa description repose généralement sur
une partition en 2 volumes: la microporosité (Po,,) et la macroporosité (Poy). La microporosité
est le volume des capillaires du sol de diamétres d < 8 pm. Dans un sol sec, la porosité
Pog, my= Poy, + Poy; est donc occupée par la phase gazeuse (I’air) qui permet 1’aération dans la
couche racinaire.

Pour 2 stations, I’une en sol sableux (station 1) et I’autre en sol argileux (station 2), le Tableau
2-2 donnent ces caractéristiques de texture et de structure:

A LF LG |SF1,2 | SF3 | SG1 | SG2 | SG3
Station 1 4 14 10 8.5 6.9 274 | 224 |6.7
Station 2 40 34 11.2 |22 1.8 4.2 4.1 2.1

Tableau 2-2: Exemple d’analyse granulométrique en %.

Le sol apparait ainsi comme un systéme dispersé a trois phases: air, eau, solide. L’organisation
volumique du matériau dans une couche donnée donne naissance i un réseau complexe de
capillaires dont la surface développée, la surface spécifique, peut étre trés variable: de moins

de 1 m?/ g pour un sable A environ 750 m? / g pour une argile formée de montmorillonite com-
plétement dispersée.

En milieu naturel, la stratification en horizons, la texture et la surface spécifique d’un sol sont
considérés comme des constantes. Par contre, la structure résultant de 1’arrangement des parti-
cules est dynamique. Cependant, comme il n’existe pas de mesure directe de la structure, celle-
ci est généralement décrite de fagon qualitative: particules isolées, en agrégats ou massive.
L’organisation du matérian qui résulte de ces différents termes est donc un milieu poreux dont
les caractéristiques conditionnent les différents états hydriques de la zone accessible 4 1a végé-
tation. Ainsi I’énergie potentielle de 1’eau et ses variations en position et en état déterminent
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les forces de liaison avec le systéme capillaire. Ce concept de potentiel hydrique exprime donc
la différence d’énergie potentielle propre 4 la quantité d’eau observée relativement 2 I’eau d’un
systtme de référence. Cette référence est celle d’un réservoir d’eau libre et pure 2 la pression
atmosphérique.

La différence d’énergie potentielle est due aux champs de forces que subit I’eau dans le sol. Le
potentiel total Wy, peut s’estimer par:

\Ptota.l = Tg + Tm + TOS (2.2)

ot 'P; est le potentiel de gravité,
|, est le potentiel de pression (ou matriciel),
Vs est le potentiel osmotique.
Ces différentes grandeurs sont détaillées en ANNEXE B-I, page : 165.

A un méme niveau de profondeur, c’est la relation entre le pF et I’humidité du sol (8) qui
exprime les caractéristiques hydrostatiques d’une station; la forme de celles-ci donne le type de
variation de I’énergie de liaison de 1’eau contenue dans la structure du sol et la matrice capil-
laire en fonction de I'humidité. Ces relations sont généralement de la forme donnée par les

deux graphes suivants (Figure 2-3) qui proviennent des stations 1 et 2 dont les granulométries
sont données plus haut (Tableau 2-2).

F . -
L Potentic| capillaire & teneur en eau PFy Potentiel capillaire & teneur en eau

pF=4,2 =>point de nétrisgemant Ho 5 pF:4,2 =>point de Niérrissament Ho

pF=3 cmcnsemoan bt ] N pF=3 =>Capacité on eau M1

: : : c’-‘u E
——— W —r— i —————
H H: Ho H

Station 1 Station 2

Figure 2-3 : Courbes potentiel matriciel (il faut lire H comme étant égale & 0, I’humidité).

Ces courbes ne sont pas uniques selon que la variation d’humidité se fait en humidification ou
en desséchement. I y a un phénomeéne d’hystérésis qui est causé principalement par les discon-
tinuités et les ruptures de tailles des capillaires et des pores. En milieu naturel, les variations
d’humidité provoquent souvent des situations intermédiaires entre les 2 courbes de I’hystérése.
Des modeles ont été proposés pour prédire théoriquement les relations pF = f() avec des para-
metres d’entrée provenant des propriétés fondamentales du sol. Par exemple, I’équation de
Visser (1966) est:

b
a(Po, ,,—9)
y= B (2.3)
0
ol ¥ est la succion matricielle, Po la porosité et 8 la teneur en ean volumique; a, bet ¢
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sont des constantes.
De méme la relation de Gardner (1970, [27]):

P 2.4)

fait appel a 2 coefficients. D’une maniére générale, ces expressions ne sont validées que pour
des sols précis et sur des domaines restreints de succion a cause des problémes posés par
I’adsorption et la capillarité.

La forme des courbes de potentiel matriciel renseigne sur les propri€tés hydrostatiques des sols
et donne les valeurs d’humidité pour des succions particuliéres qui sont importantes pour la
végétation.

Ainsi, lorsque le sol est saturé et en équilibre avec la nappe (6, = Po), la succion est nulle: Ie
systéme est alors uniquement diphasique (liquide + solide). Si une formation végétale est pré-
sente, sa partie souterraine se trouve alors dans une situation anaérobie qui est donc
asphyxiante pour les racines.

En I’absence de réalimentation, il y a percolation par gravité jusqu’au moment ol les forces de
tension superficielle développent une succion égale & un atmosphére (pF = 3). On dit que le sol
est réssuyé et se trouve 2 sa capacité de rétention en eau (0, dans la Figure 2-3). Cette situation
d’équilibre correspond a un volume de la phase liquide €gal a la microporosité (Pop): le sys-
téme est alors triphasique (air + liquide + solide) et dépend largement de la structure du sol. Si
les forces externes appliquent une pression > 1 atmosphere, il y a évaporation ou s’il y a trans-
piration de la végétation, ’augmentation du potentiel matriciel va vider des pores de plus en
plus petits (-p = 2 v/ 1). Le systéme racinaire a donc besoin de développer une concentration
osmotique de plus en plus forte pour extraire 1’ean du sol au travers de ses membranes.
Lorsque la succion est égale 4 16 atmospheres (pF = 4.2), on estime qu’une végétation est en
état de sécheresse physiologique: cette valeur d’humidité (6, dans la Figure 2-3) est appelée

point de flétrissement permanent. Pour cette énergie de liaison, la quantité d’eau présente cor-
respond 2 environ 10 couches mono-moléculaires. Ce volume dépend donc de la surface spéci-
fique. Un sol peut donc étre physiologiquement sec pour une quantité d’eau significative (voir
Figure 2-3). La connaissance de la texture est donc déterminante pour comprendre cette situa-
tion.

I1-2.2.b Les transferts liquides dans le sol

Lorsque I’intensité de la pluie dépasse la capacité d’infiltration du sol, ’eau s’accumule 2 la
surface et éventuellement s’écoule jusqu’a atteindre le réseau hydrographique du bassin. Ce
mécanisme fait appel a I’écoulement superficiel ou au ruissellement. La distinction entre les
deux termes est la suivante: tandis que le ruissellement représente le mouvement de 1’eau sur
une surface (région ou superficie donnée), 1’écoulement exprime le mouvement de I’eau 2 tra-

vers une section transversale quelconque. Le ruissellement est exprimé en volume (m?) ou en
hauteur d’eau (mm) par rapport & une superficie, tandis que I’écoulement est mesuré en
volume par unité de temps (m3 . s'l).

Le ruissellement de surface se produit seulement lorsque I’intensité de la pluie dépasse le
régime d’infiltration, mais il ne s’amorce pas immédiatement, car I’excédent des précipitations
remplit d’abord les dépressions de surface.

A la fin de la pluie, ce stock d’eau peut soit s’infiltrer, soit donner lieu & un écoulement super-
ficiel retardé (Kanark Leite, 1990 [35]). Cette accumulation dépend donc principalement de la
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texture et de la structure du sol, de la pente et de la morphologie de la surface. Elle est égale-
ment influencée par la végétation. En effet, le sol réagit selon 1’état de la matisre organique
dans I’horizon A qui peut alors avoir des propriétés d’absorption trés variables. Une estimation
précise de cette réserve est généralement trés délicate.

Hicks, cité par Chorley (1980, [15]), indique pour des pluies intenses sur des sols nus et régu-
liers, des rétentions de 5 mm, 3.8 mm et 2.5 mm selon qu’il s’agisse de sable, de limon ou
d’argile. Horton, cité par Chorley (1980, [15]), estime que le stockage varie entre 3 et 20 mm
pour des surfaces plates, et de 13 & 38 mm pour des surfaces cultivées. Kouark Leite (1990,
[35]) donne cette réserve en fonction du type de culture et de la pente (Figure 2-4).
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Figure 2-4 : Stockage superficiel en fonction du type de culture et de la pente (Kouarke Leite,
1990 [35]).

* Le ruissellement superficiel

Lorsque la rétention augmente fortement, le phénomeéne de ruissellement commence. 11 peut
exister un temps long entre I’instant ol les premiéres gouttes d’une averse tombent sur le bas-
sin et celui ol on observe une augmentation appréciable du débit 2 I’exutoire. Le débit 2 I’exu-
toire croit avec I’ arrivée successive des apports de ruissellement provenant des zones du bassin
les plus éloignées: si I’averse dure suffisamment, il arrive un moment ot I’ensemble du bassin
versant contribue au débit & I’exutoire. Si I’averse est de courte durée, le ruissellement de la
partie la plus €loignée peut arriver 4 I’exutoire au cours de la phase décroissante du débit, quel-
quefois longtemps apres la fin de la pluie.

On distingue deux types de ruissellement, le ruissellement laminaire et le ruissellement turbu-
lent. Le ruissellement sera turbulent dés qu’il y aura formation d’un réseau hydrique ou encore
sur des surfaces nues. Sur des terrains oi la végétation est présente, elle est généralement lami-
naire (Montgomerry et al., 1994 [46]).

En théorie, I’existence d’un écoulement laminaire ou turbulent dépend du nombre de Reynolds
(défini plus loin). Du point de vue physique, I’écoulement laminaire se produit quand les for-
ces de viscosités I’emportent et I’écoulement turbulent se produit lorsque les forces d’inertie
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sont supérieures aux forces de viscosités.

Le ruissellement dépend donc des caractéristiques de surface, dont les plus importantes sont: la
végétation et la pente. Il sera d’autant plus important que:

- le climat est aride ou semi-aride (formation de croiites) (Casenave et al., [10]),

- 1a végétation est absente ou peu dense,

- le sol est peu profond (vite saturé) et peu organique,

- les pentes sont fortes.

* L’écoulement
On appellera écoulement le mouvement libre de 1’eau (par opposition au milieu poreux) dans
un chenal ou dans le lit des riviéres. Cet écoulement est régi par I’équation de St Venant. L’eau
est alors soumise a deux forces principales: la gravité, responsable de I’évacuation vers 1’aval,
et les forces de friction.
La vitesse d’écoulement dépend donc en premier lieu: de la pente du chenal, de la rugosité de
la paroi et de la section du chenal.

Une partie des eaux s’écoulant directement dans le réseau hydrographique vient des apports
souterrains lorsque le niveau de la nappe monte: ces apports souterrains peuvent se faire tout
au long des berges. Freeze définit cet écoulement souterrain comme la fraction de 1’écoule-
ment dans la riviere qui provient de I’ean qui s’est infiltrée dans les couches profondes, a
atteint la zone saturée permanente, puis s’est vidangée dans la riviére. On notera la difficulté de
situer les points d’évacuation des eaux souterraines dans les rivieres, mais également celle
d’évaluer leur débit.

I1 faudra retenir essentiellement trois parametres pour permettre son évaluation:

- le coefficient de perméabilité hydraulique, facilité d’un milieu poreux 2 laisser écou-
ler I’eau & travers ses interstices;

- le coefficient de transmitivité, débit i travers une section unitaire;

- la pente des drains et 1a forme de la nappe phréatique.

* L’infiltration
Le terme d’infiltration désigne le processus de pénétration de 1’eau dans le sol. Le processus
d’infiltration est caractérisé par le flux d’eau pénétrant dans le sol, soit le régime d’infiltration
i(t) (en m/s). Cette grandeur permet de déterminer la lame d’eau infiltrée ou infiltration cumu-
1ée I(t) (en m), qui s’exprime par 1’intégrale dans le temps du régime d’infiltration:

It = _[;i(t)dt 2.5)

Le régime d’infiltration est déterminé soit par le régime d’alimentation, lorsque ce dernier est
inférieur a cette limite, soit par la capacité d’infiltration (ou infiltrabilit€) elle méme, lorsque le
régime d’alimentation lui est supérieur.

La capacité d'infiltration ou " infiltrabilité " est, d'aprés Hillel (1974, [31]) le flux maximum
que le profil du sol peut absorber 2 travers sa surface a la pression atmosphérique. Aussi long-
temps que le régime d'alimentation en ean est inférieur a l'infiltrabilit¢ du sol, I'eau s'infiltre
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aussi vite qu'elle est fournie. Dés que le régime d'alimentation dépassera l'infiltrabilité du sol,
cette dernicre imposera le régime d'infiltration.

En général, I'infiltrabilité du sol est élevée au début de I'infiltration et en particulier, quand le
sol est initialement trés sec, mais tend a décroitre s'approchant asymptotiquement d'un régime
constant: capacité finale d'infiltration (Figure 2-5). Lorsque les sols sont organiques, ils sont

peu filtrants au début par défaut de mouillabilité; l'eau restera en surface pendant un certain
temps.

g
5
g Intensité de la pluie ou de I'arrosage
£ 777777 / '
° Exces d’eau ’
‘E’ (submersion ou ruissellement)
3 . & 74
w Infiitrabilité finale —/
Temps

Figure 2-5 : Régime d’infiltration (Hillel, 1974 [31]).

La décroissance du régime d'infiltration est due 2 la diminution du gradient de succion matri-
cielle pour un potentiel gravitationnel constant.
Le régime d'infiltration varie également avec la texture du sol. Une crofite superficielle est
caractérisée par une densité plus grande, des pores plus fins et une conductivité saturée plus
faible. La crofite superficielle agira comme une barriére hydraulique en freinant l'infiltration.
Au contraire, lorsque la surface du sol est trés poreuse, 1'infiltrabilité initiale est plus élevée
que celle d'un sol a structure plus fine.
L'infiltrabilité du sol et sa variation dans le temps dépendent donc:

- de I'humidité (Figure 2-6) et de la succion initiale,

- de la texture. structure et uniformité (stratification) du sol,

- caractéristiques hydrodynamiques.
Ce flux d’infiltration est régi par la loi de Darcy (ANNEXE B-).

g Sol initialement sec
k=1

£

b=}

.
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2

E
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Temps

Figure 2-6 : Infiltrabilité en fonction du temps dans un sol initialement sec et un sol initialement
humide (Hillel, 1974 [31]).
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* La redistribution
Lorsqu’une quantité d’eau est en équilibre avec le milieux poreux a la capacité en ean, le mou-
vement de I’eau vers la profondeur ne cesse pas immédiatement: il y a redistribution. La redis-
tribution détermine la quantité d’eau retenue, 2 des moments différents, dans les diverses
couches du sol. Cette quantité d’eau emmagasinée est déterminée par la dynamique de 1’écou-
lement de I’eau dans le sol.

Le régime de redistribution décroit avec le temps pour deux raisons:

- les gradients de succion, entre les zones séche et humide, décroissent au fur et &2 mesure que
les premiéres s’enrichissent en eau, et les demiéres en perdent;

- la conductivité hydraulique de la zone mouillée diminue avec la teneur en eau.

Le processus de redistribution comporte des phénoménes d’hystérése puisque la relation entre
I’humidité et la succion n’est pas univoque, mais dépend de 1’historique d’humidification. Ce
phénomene rend le processus de redistribution complexe: sa description et son analyse mathé-
matiques en sont plus délicates. Pour cela, il faut d’abord connaftre I’historique de I’humidifi-
cation et la valeur de ’humidité au moment ol commence le desséchement.

La rétention de I’eau dans le sol est lie a:

- la diffusivité ou & la conductivité plutdt qu’a la succion en elle méme, et par consé-
quent a:

- 1a composition granulométrique et la structure matricielle qui déterminent les rela-
tions pF = 1(8).

- ’humidité préexistante: plus le profil est humide, plus le régime de redistribution
sera lent et plus la capacité au champ sera élevée.

- la teneur en matiére organique: les sols organiques retiennent plus d’eau.

I1-2.3 1.’évapotranspiration

Pendant longtemps, le bilan hydrique avait pour but de définir I’eaun disponible pour la végéta-
tion dans le compartiment sol. Ce compartiment joue, par rapport a la variabilité climatique des
pluies, le réle de réservoir tampon mais cette eau disponible ne satisfait que rarement tout au
long de la croissance les besoins de la végétation, qui sont nécessaires pour la production pri-
maire. Lorsque les conditions climatiques imposent un bilan d’énergie associ€ a 1’absence de
restriction des apports d’eau au niveau de I’interface végétation - atmosphére (saturation main-
tenue au cours du temps), il existe une évaporation dite potentielle ETP (ANNEXE C-V, page
: 215), correspondant 2 la “demande climatique” (Penman, 1956 [55]).

Le systéme racinaire permet d’extraire du sol une certaine partie de cette offre qui se trouve
distribuée au niveau du systéme foliaire, sitge du bilan d’énergie local ol se produit la vapori-
sation de I’eau conduisant 2 une transpiration Tr,; cette transpiration atteint au mieux aprés une

pluie, rosée ou irrigation la valeur maximale dite évaporation potentielle.

Au niveau de chaque feuille (et & fortiori an niveau global du peuplement végétal), I’apport
d’eau se fait toujours de fagon réduite par rapport au cas idéal de la demande climatique qui
nécessite le maintien de la saturation de la surface de peuplement. Cette réduction des apports
d’eau réels conduit toujours 2 une diminution de I’évapotranspiration ETR (ETR = Tt + Esol)
résultant du couple “offre-demande climatique” (ETR < ETP). Cette réduction des apports est
due aux freins successifs aux transferts de 1’ean qui sont évoqués plus haut.
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Compte tenu de ces rappels (Perrier, 1975 [57]), on concoit alors le rdle de la structure des sys-
témes racinaire et foliaire sur les freins en phase liquide puis vapeur qui peuvent modifier
I’évapotranspiration réelle du couvert ETR.

Dans le bilan hydrique, le terme ETR représente donc le terme de perte par échange avec
I’atmosphére. Outre I'implication dans les processus de croissance des végétaux, ce méca-
nisme est important puisqu’il fait interagir biosphére et atmosphere. En effet, on assimile Ie
processus de transpiration des plantes 4 un flux entre I’atmosphére et le sol dans lequel le végé-
tal joue le role d’une méche conductrice de I’eau.

Deux approches ont été utilisées pour le calcul ou I’estimation de I’évapotranspiration:
* T'approche de type “Penman - Monteith”, et
* T’approche par une partition de I"’humidité du sol.

L’approche dite de Penman-Monteith est intéressante du point de vue de la régionalisation
recherchée dans ce travail. En effet, les grandeurs mesurables par satellite sont une contribu-
tion importante aux calculs de bilan d’énergie. Par conséquent, cette approche est adaptée au
besoin de régionalisation.

L’approche dite de partition de I’humidité apporte, de son cété, une description physique des
transferts dans le sol. Il y’a donc un apport intéressant si des modeles hydrologiques intégrent
cette seconde approche.

Par ailleurs, on peut aussi penser 2 une méthodologie oil la premiére approche joue le role de
forgage par rapport 4 la seconde. L’apport de 1’observation spatiale devient alors déterminante
pour la régionalisation du bilan hydrique.

II-2.3.a L’approche de type “ Penman - Monteith”

P

L’analyse et I’estimation de I’évaporation des surfaces naturelles restent encore en grande par-
tie basées sur ’approche proposée par Penman en 1948 ([53]) pour une surface & saturation
(nappe d’eau libre ou sol nu mouillé en surface). Cette formulation est obtenue par élimination
de la température de surface entre 1’équation de conservation de ’énergie et celles traduisant
des échanges convectifs comme nous allons le voir.

L’intégration des équations de diffusion dans une couche de I’atmosphére a flux conservatif
conduit, par analogie avec la loi d’Ohm, 2 traiter les flux turbulents comme étant proportion-
nels a une différence de potentiel et inversement proportionnels 2 une résistance.

Le bilan énergétique traduisant la conservation de I’énergie s’écrit:

Rn-G-H-LE=0 (2.6)

ou: Rn est le rayonnement net, H est le flux de chaleur sensible correspondant i un trans-
fert de chaleur dans I’air, LE est flux de chaleur latente correspondant I’évapotranspiration
ETR, et G est le flux de chaleur échangée par conduction dans le sol.

Pour une surface d’eau, on peut écrire:
H= pa Cpa (To - TZr) / Iy (27)
LE=p, Cpa /Y (ew{To} -e{Tz}) /1, (2.8)
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ol Ty, est la température de I’air exprimée en K i la hauteur de référence Zr, T, est la

température aérodynamique (en K) de la surface a la hauteur moyenne oti le vent s’annule dans
le couvert, e, {T} est la pression de vapeur d’ean saturante de 1’air 2 la température T (en P),

e{Tz,} est la pression de vapeur d’eau de I’air & la température Tz, (en P), y est la constante
psychrométrique (67 Pa. K -, I, est la résistance aérodynamique aux échanges de chaleur (m
.sh, Pa et Cp, sont respectivement la masse volumique (kg . m™3) et la chaleur spécifique de
I’air (10127 . kgl . K1),

En combinant les équations (2.6) (2.7) (2.8), et en posant A dérivée de 1a courbe de pression de
vapeur saturante (voir ANNEXE C-IV, page : 213) en fonction de la température égale a:

ew{ To} - ew{ TZr}
- Ts - TZr 29)

L’équation de Penman (1948, [53]) s’écrit:

ew{ TZr} —ef TZr}

Ta

A-(Rn-G)+p,- Cpp-

LE, = ATy (2.10)
et en séparant le terme radiatif, du terme convectif et advectif:
A Y
LE, = m'(R”’G)"'m‘Ea (2.11)

avec E,, I’évaporation d’une surface saturée en eau, dont la température est égale a celle de
Iair:
Pa- Cpa e, {Tz}-e{Ty}

E, = — = (2.12)

Cette équation (2.10) a ensuite été étendue par Penman en 1953 ([54]) au cas d’une surface
présentant une résistance additionnelle r; au transfert de vapeur d’eau, entre un niveau saturé et
la surface elle-mé€me. C’est le cas typique d’une feuille ol 1, représente la résistance des sto-
mates entre les cavités sous stomatiques (la source de vapeur) et 1’épiderme de la feuille (la
source de chaleur). L’évaporation est alors donnée par I’équation dans laquelle vy est remplacé
par:

Y=v.(1+15/1,) (2.13)
I’équation s’écrit alors:
LE,
LE = ———— (2.14)
1+ o
+Y r,
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Monteith (1963, [44]) a extrapolé cette formulation au couvert végétal en supposant que les
sources ou puits de chaleur et de vapeur 4 I’intérieur du couvert se trouvaient au méme niveau
que le puits de quantité de mouvement, c’est & dire le niveau d+z, au dessus du sol (d étant la

hauteur de déplacement du plan de référence aérodynamique et z, la hauteur de rugosité). La
résistance aérodynamique r, est calculée i partir de ce niveau d+z, et la résistance addition-
nelle notée dans ce cas r,, est interprétée comme la résistance équivalente A un ensemble de
résistances stomatiques foliaires agissant en paralléle (Monteith, 1973 [45]). Si I représente la
résistance stomatique foliaire moyenne du couvert et LAI son indice foliaire, on aura 1.=15/2

LAIL Le schéma de Monteith revient, par conséquent, & assimiler le couvert & une grande
feuille évaporante située au niveau fictif d+z,. Thom (1972 [71]) puis Perrier (1975, [57]) ont
repris le méme modele en y apportant des modifications visant 2 le rendre plus “physiologi-
que”.

Parallélement ont été développés des modeles de transferts i I’intérieur du couvert qui rendent
compte des échanges sur toute la hauteur du couvert. lls peuvent &tre continus (Philip, 1964
[59]; Cowan, 1968 [18]; Perrier, 1976 [56]) ou discrets (Furnival et al., 1975 [25]; Chen, 1984
[12]). En fait Cowan (1968, [18]) et Thom (1972, [71]) ont montré que la résistance opposée
aux échanges de chaleur est plus forte que celle opposée au transfert de quantité de mouve-
ment. Le niveau théorique source de chaleur doit donc étre placé plus bas dans le couvert, 3
d+z, ave z,» < zo pour tenir compte de cette résistance supplémentaire (Garatt et Hicks [26],

1973 ; Stewart et Thom, 1973 [70]; Verna, 1989 [74]). Ces modsles, souvent qualifiés de
multi-couches par opposition au schéma a un seul niveau de Monteith, sont d’une mise en
oeuvre relativement lourde et n’offrent malheureusement pas d’expressions simples et explici-
tes des flux globaux de chaleur et de vapeur au sommet du couvert. Notons cependant que
Shuttleworth (1976 [68]), partant d’une approche multi-couches a exprimé le flux d’évapora-
tion sous forme d’une équation combinée. Mais les résistances qu’il définit font intervenir les
profils de température et d’humidité au sein du couvert qui sont inconnus 2 priori.

Les modeles multi-couches (Lhomme, 1988 [39]; Paw et Meyers, 1989 [51]) montrent que les
niveaux effectifs source de chaleur sensible ou de vapeur d’eau ne sont théoriquement pas
nécessairement confondus. Cependant, Lhomme (1988, [39]) a montré que ces deux niveaux
peuvent étre confondus, et donc 1’équation de Penman-Monteith est valable, si la résistance de
surface du sol est du méme ordre de grandeur ou plus forte que la résistance stomatique
moyenne dans les strates inférieures de la végétation. Ceci est vérifié, excepté lorsque la sur-
face du sol est trés humide et le couvert végétal sec, c’est-a-dire lorsque I’évaporation du sol
n’est pas négligeable.

I en ressort que ces modeles nécessitent I’estimation ou la détermination d’un nombre impor-
tant de parameétres:

- le rayonnement net Rn accessible soit par des mesures in-situ, soit  travers un bilan
radiatif (détaillé en ANNEXE C- II, page : 194), pouvant étre déterminé 2 partir de mesures
satellitaires.

- la température de surface To (pour un sol, elle est égale 2 Ts); en fait on a accés a la
température radiométrique (Tr) qui intégre les effets directionnels et la structure du couvert.
Pour la détermination de cette température To, I’approche la plus utilisée est de les considérer
équivalente (To = Tr), soit les relier par des relations semi-empiriques (Choudhury et al., 1989
[17]; Kalma et al, 1990 [34]; Chehbouni et al., 1995 [11]).

- les résistances du couvert (Choudhury et al., 1988 [16]; Shuttleworth and Gurney,
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1990 [69)).

- la résistance aérodynamique r, ou son inverse hg (ou h) en essayant de prendre en
compte I’instabilité de 1’atmosphére (voir ANNEXE C-III-3, page : 206).

- et plus généralement le bilan énergétique détaillé en ANNEXE C-III, page : 203.
Ces modeles sont appelés communément en anglais SVAT (soil vegetation atmosphere trans-
fert) ou en frangais SPAC (sol plante atmosphére continum).
Mais il existe des méthodes simplifiées pour la détermination de 1’évaporation réelle journa-
liere qui outre leur simplicité, permettent la régionalisation de ce terme. Ceci sera explicité
dans la suite des travaux (CHAPITRE IV : IV4.1, page : 94).

I1-2.3.b Modeles avec partition de I’humidité du sol

L’approche développée par ce type de modele, différe des précédents car le calcul de 1’évapo-
ration est basé sur la disponibilité en eau du sol et sur les limitations d’extraction de celle-ci
par les végétaux:

ETR =K, . f(0) . ETP (2.15)

ou: ETP est I’évapotranspiration potentielle,

K. est un coefficient prenant en compte le stade phénologique de la végétation. La
quantité d’eau disponible pour la plante dépend de sa profondeur d’enracinement, qui pour les
plantes annuelles dépend de son stade phénologique;

f(0) est une fonction empirique de «stress» dépendant de I’humidité du sol 0.

L’approche dans ce type de modéeles est plus adaptée aux modéles hydrologiques en ce sens
qu’elle vise a déterminer 1’évapotranspiration, en mettant 4 contribution les couches superfi-
cielle du sol, dont ils réalisent la détermination de la teneur en eau.

De nombreuses fonctions empiriques de stress ont été proposées (Budyko et al., 1961 [8];
Baier et al., 1966 [4] et 1972 [5]; Noreo et al., 1969 [47]; Jensens et al., 1971 [33]; Aase et al.,
1973 [1]; Ninhas et al, 1974 [43]; Renger et al., 1974 [62]; Saxton et al., 1974 [64] et 1981
[65]; Hanson, 1976 [30]; Selirio et Brown, 1979 [66]; Dyer et Baier, 1979 [22]; Idike et al.,
1981 [32]; Koitzch et al., 1983 [36}; Campbell, 1985 [9]; Boisvert et Dyer, 1987 [7])

Les plus complexes décomposent le sol en strates, avec des fonctions propres pour chaque cou-
che et des communications verticales entre couches pour tenir compte du processus d’infitra-
tion et de percolation (Feddes et al., 1978 [23]; Peschke et al., 1986 [58]).

Plus récemment Bernard et al. (1986, [6]), Wetzel et Chang (1987 [76]), Ottlé et al. (1989,
[48]; 1991, [49]; 1994, [50]) ont développé une telle approche, en modifiant la modélisation du
sol classique dans les modéles hydrologiques, selon une idée de Deardoff (1977, [20]). Le
principe du calcul de I’évapotranspiration repose sur la séparation des contributions du sol et
de la végétation (caractérisée par son facteur de couverture 1), chacune de ces contributions
puisant dans la couche de surface et dans la zone racinaire. Cette approche sera utisée et expli-
citée dans la suite des travaux (CHAPITRE V).
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Cadre naturel de I’Afrique de 1’Ouest
Régions d’étude

L’objectif de régionalisation du bilan hydrique pour améliorer la compréhension du fonction-
nement des savanes impose de connaitre la distribution des paramétres invariants et des para-
metres dynamiques qui interviennent dans les interactions écosystdmes / flux hydriques.

Les deux aspects de I’approche développée ont nécessité la construction d’une base de données
adaptée aux deux régions d’étude correspondantes: Afrique de I'Ouest et bassin supérieur du
fleuve Niger.

Ce chapitre a pour but de décrire les caractéristiques de ces milieux et en présente les éléments
qui sont traditionnellement trés dispersés et qui ont été organisés en base de données.

III1-1 Régions d’étude

I1-1.1 L’Afrique de I’Ouest et les sites SALT

Les limites géographiques de “I’Afrique de I’Ouest” retenues ici, ont celles qui ont été fixées
dans I’atlas agroclimatique des pays du CILSS, établit par R. Morel (1992, [25]). Elles s’éten-
dent entre 5° et 27° de latitude Nord, et entre les longitudes de 19° W et 25° E. C’est du méme
Atlas que nous avons extrait la base de données climatologiques.

Les grands traits d’une géomorphologie tabulaire et les climats de 1’Afrique de I’Ouest (voir
I1.2), conduisent a une répartition zonale de la végétation. Celle-ci s’organise suivant un gra-
dient d’aridité croissant Sud-Nord; et selon un gradient de continentalité Quest-Est. La réparti-

tion des savanes qui en découle forme un bloc continu de 4 Mkm? de mosaiques végétales qui
s’étendent des massifs forestiers sub-équatoriaux, au sud, au désert du Sahara au nord. Cette
région présente toutes les tramsitions du rapport herbes-arbres sur une zone relativement
réduite.

Ceci explique la localisation du programme S.ALT.! qui a pour objet 1’étude de la dynamique
des savanes en relation avec les changements climatiques et anthropiques et en privilégiant
I’ observation et les mesures sur un transect nord-sud traversant toutes ces transitions.

En effet, le programme s’appuie sur un réseau de sites (Figure 3-1) qui couvre la plupart des
types de savanes en fonction des conditions édapho-climatiques et des pratiques d’utilisation
des terres. Ce réseau est organis€ principalement selon un transect sud-nord pour saisir les
effets du gradient d’aridité entre la forét humide et le désert (80 mm < pluie < 1400 mm). II est
étendu également d’ouest en est selon un gradient de continentalité allant de 1’océan 4 la région
du Niger.

1. SALT: Programme pilote du Core-Project IGBP-GCTE
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Figure 3-1 : Localisation des sites SALT.
III-1.2 Le bassin supérieur du fleuve Niger

Le Niger a une longueur de 4200 km et draine un bassin de 1.500.000 km?. Le Niger nait sur le
revers nord du Fouta Djalon (Dorsale Guinéenne qui sépare la Moyenne Guinée Forestiére de
la Sierra Léone et du Libéria) 2 800 m d’altitude, & 200 km de 1’océan Atlantique. Son cours
s’inscrit sur des supports géologiques variés et se déroule sous des climats trés différents allant
des contreforts de la Dorsale guinéenne & la cote équatoriale du golfe de Guinée, en passant par
les confins du désert.

Appelé Djoliba (le Grand Fleuve) dans son cours supérieur, le Niger recoit sur sa rive droite,
au environ de Kangabab, le Sankari grossi du Ouassouloubalé. Puis il emprunte jusqu’a Kou-
likoro une étroite vallée rocheuse barrée par les rapides de Sotuba (Bamako). Aprés Koulikoro,
la vallée s’élargie, les collines s’atténuent et se raréfient pour faire place A une vaste cuvette
alluviale. De Ségou a Kabara, le fleuve coule dans une plaine 2 faible pente qui, lors des crues,
prend I’aspect d’une véritable mer intérieure parsemée de buttes verdoyantes (toguérés): le
Delta intérieur. A Mopti, le Niger recoit un affluent long de 900 km, le Bani (Petit Fleuve) dont
la principale branche, le Bagoé (Fleuve Blanc) venant de Cdte d’Ivoire, est grossi du Bafing
(Fleuve Noir) et du Baningbé (Petit Fleuve Blanc). Dans la région de Dioila, il recoit sur sa
rive gauche le Baoulé grossi du Degoé et du Bafing; un peu plus en aval, le principal affluent
est le Banifing que grossissent le Groumbo et le Lotio. A Diafarabé, le Niger se divise. La
branche occidentale, le Diaka, rejoint le lac Débo et la branche orientale, ’Issaka, va a la ren-

contre du Bani a Mopti. Deux émissaires sortent du lac Débo (250 kmz): I’Issa-Ber et le Bara-
Issa; ce dernier et le Koli confluent & Saraféré et entrent en liaison avec deux systémes de lacs

dont le plus étendu est le Faguibine (630 km2). A la hauteur de Tombouctou, la vallée alluviale
du Niger se rétrécit en un grand sillon franchissant des séries de dunes. De Tombouctou & Lab-
bézanga, le tracé du fleuve dessine une boucle ample et réguliére A travers une zone sablon-
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neuse et désertique; en amont de Bourem, il est coupé par le seuil rocheux de Tossaye. Le
fleuve pénétre alors en République du Niger par les rapides de Labbézanga.

III-2 Eléments du climat

De nombreuses publications traitent de la climatologie de 1’ Afrique de 1’Ouest. Nous nous
sommes principalement inspirés des travaux de Cadet (1992 [S]), Casenave et al. (1989, [6]),
Ribstein (1990, [28]) et Word Survey of climatology (1972, [39]).

III-2.1 Circulation générale en Afrique de I’Ouest

Le climat en Afrique intertropicale dépend des relations entre quatre grands anticyclones sub-
tropicaux plus ou moins permanents. L’anticyclone des Acores donne naissance aux alizés du
nord, vents frais, riches en vapeur d’eau et localisés dans les parties basses de 1’atmospheére. Ils
n’influencent que les franges ouest de la Mauritanie et du Sénégal. L’anticyclone du Sahara,
qui donne naissance a un vent sec et chaud, de secteur est, “I’harmattan”. Cet anticyclone n’est
permanent que dans les hautes couches de 1’atmosphére. L’anticyclone de Sainte-Héléne est
responsable de la “mousson”, vent maritime tiéde et trés humide, de direction sud-ouest. Enfin,
I’ anticyclone du Transwall est 4 I’origine de 1’alizé austral, vent humide et chaud.

La mousson joue le réle de masse froide par rapport & 1’harmattan et 3 1’aliz€ boréal. Ces mas-
ses d’air, de température et d’humidité différentes, sont séparées par deux fronts. Le front des
alizés, entre les alizés des Acores et ’harmattan est de direction nord-sud. II se déplace parallé-
lement aux cétes du Sénégal et de la Mauritanie. Il est relativement peu actif et n’a que peu
d’influence sur le climat sahélien. Le front intertropical (FIT) ou zone de convergence intertro-
picale (ZCIT) pour les anglo-saxons, qui est la trace au sol de la limite séparant les masses
d’air chaud et sec provenant du nord (harmattan) de celles moins chaudes et humides prove-
nant du sud (mousson). La surface de contact entre les deux masses d’air peut étre assimilée 2
un plan incliné s’élevant en pente douce vers le sud. Le FIT suit une direction générale est-
ouest et se déplace au cours de I’année en accompagnant, avec un décalage de quelques semai-
nes, les oscillations apparentes du soleil de part et d’autre de I’équateur.

En janvier, le FIT occupe sa position la plus méridionale (Figure 3-2): il passe au nord de
Conakry, au tiers sud de la Céte d’Ivoire, s’infléchit & I’est pour passer vers Yaoundé et le cen-
tre de 1a grande forét inondée qui couvre la moitié nord du Congo. A partir de février-mars, il
remonte lentement vers le nord et occupe fin aofit sa position la plus septentrionale qui corres-

pond sensiblement au 20°™® paralitle. Au début de septembre, il redescend vers le sud pour
rejoindre la position de janvier.
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Figure 3-2 : Schéma de déplacement du Front Inter Tropical (FIT) (Casenave et al., 1989 [6]).

En fonction de leur position par rapport au FIT, on peut définir six grandes zones de temps dif-
férents (Figure 3-3). Au nord du FIT, il y désactivation des masses d’air qui interdit tout déve-
loppement de nuage: c’est la saison séche. Au sud du FIT, sur une distance de 300 & 400 km,
I’épaisseur de la mousson n’est plus suffisamment importante pour qu’il y ait un développe-
ment convectif puissant; il se forme simplement quelques formations nuageuses et le degré
hygrométrique au sol est assez €levé. Plus au sud, lorsque I’épaisseur de la mousson atteint 700
a 800 m, se produisent les premicres averses qui correspondent & des séries de grains suivant
une ligne est-ouest. Lorsque I’épaisseur de la mousson atteint 2000 m, des lignes de grains
peuvent se former. Elles se déplacent d’est en ouest. Ces pluies sont beaucoup plus intenses
que dans la zone précédente. Quant 1’épaisseur de la mousson est maximale, les formations
nuageuses plus instables donnent lieu a des pluies beaucoup plus prolongées. Séries de grains,
lignes de grains et averses continues se développent sur 1200 km. Enfin & I’extréme sud, il
existe une masse d’air d’origine australe qui conduit a un ciel couvert sans pluies. C’est la sai-
son seche de la zone équatoriale.
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Figure 3-3 : Exemple de schéma des zones de temps en fonction de leur position par rapport au
FIT (Casenave et al., 1989 [6]).

III-2.2 Les précipitations
I11-2.2.a Régime pluviométrique de I’Afrique de I’Ouest

Ce schéma général met en évidence 1’importance capitale pour I’ Afrique de 1’Ouest de la lati-
tude atteinte vers le nord par le FIT qui détermine:

- le début, la durée et la fin de la saison des pluies,

- la hauteur des précipitations,

- la nature méme des précipitations.

En régime désertique et sub-désertique (moins de 300 mm de pluie annuelle), la saison des
pluies ne dure pas plus de deux mois, de la mi-juillet 4 la mi septembre.

En régime sahélien (pluie annuelle de 300 4 700 mm), les précipitations s’étalent sur trois ou
quatre mois entre juin et septembre, le mois d’aofit étant le plus arrosé. Le reste de 1’année ne
comporte généralement aucune averse.

En régime tropicale pur (700-1200 mm), la saison des pluies s’allonge et passe & cing mois,
voire six 2 la limite sud de cette zone.

I11-2.2.b Régime pluviométrique du bassin supérieur du fleuve Niger

La durée et I’abondance plus ou moins grandes des précipitations et I’extension des différentes
zones climatiques intéressant le bassin du Niger supérieur permettent de distinguer:
* Le domaine guinéen qui concerne le haut du bassin du Niger et de ses affluents. Le cli-
mat tropical de transition est appel€ climat guinéen; (P > 1500mm).
* Le domaine sud-soudanien correspondant au climat tropical pur. Il est centré sur Siguiri-
Bougouni-Sikasso; (1000 < P< 1500 mm).
* Le domaine nord-soudanien qui constitue une variante plus séche avec des précipitations
comprises entre 750 et 1000 mm.
* Le domaine sahélien, avec des précipitations comprises entre 400 et 750 mm et réparties
sur 3 & 4 mois, qui intéresse les régions de Ségou 2 Mopti.
* Le domaine subdésertique (150 < P < 400mm) avec des pluies réparties sur les 3 mois
d’été, qui intéresse la majeure partie de la cuvette lacustre.
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Guinée Mali
Paramétres Macenta Kankan Siguiri Bamako Ségou Mopri Tombouc-
tou
T° moy. ann. 240 26.0 269 28.5 28.6 27.7 29.1
T° x mois (x)* (3)34.6 (3)36.2 (3)38.0 4)394 4412 (5)40.0 (5)43.2
T n mois (n)* (12) 2)142 (1)13.8 H176 (1)154 (1) 14.0 (1)
14.0 13.0
Ux ann% ** 96 90 85 73 74 75 54
Un ann % ** 58 45 39 33 32 31 21
1/2 (ux + Un) % mars 69 51 40 26 31 30 21 (avril)
1/2 (Ux + Un) % aofit 85 82 81 79 80 78 68
P (Précipitations interannuel- 2100 1508 1250 985 650 415 180
les) mm
Nbre de mois secs *** laz 445 6 7 8 849 10

Tableau 3-1Quelques caractéristiques climatiques du bassin du fleuve Niger (Olivry et al.,
1993 [26]).
* Entre parenth¢ses, le numéro du mois de température maximum (x) et minimum (n).
Ux et Un sont respectivement les humidités relatives moyennes annuelles maximale
et minimale; (Ux + Un)/2 correspond aux humidités relatives moyennes du mois le plus sec
(mars) et du mois le plus humide (aofit).
*ack Suivant la définition de Gaussen, un mois est dit sec lorsque Pmm < 2.T °C.

%k

II1-2.3 Les autres facteurs climatiques

La température ne constitue pas un facteur de limitation de la production. Par contre, elle inter-
vient indirectement en ayant un r6le majeur dans le contrdle du bilan hydrique du sol. Comme

pour la pluviométrie, les données de température utilisées viennent de Morel (1992 [25]) (voir
I1-5).

III-3 Les sols

II1-3.1 Les différents types de sols et les cartographies

La plupart des sols d’ Afrique de 1’Ouest sont développés sur de vastes surfaces sub-horizonta-
les appartenant aux vieux socle cristallin. La majorité d’entre eux ont atteint le stade ultime de
leur pédogénese. Ce sont généralement des sols trés lessivés, riches en oxyde de fer, pauvres
en humus et peu fertiles. Du point de vue physico-chimique, ces sols ont tendance a s’ acidifier
avec I’augmentation de la pluviométrie, tandis que le taux de matiére organique décroft avec la
croissance de 1’aridité.

A I’échelle continentale, les grands types de sols se répartissent en fonction des zones climati-
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ques. Il est possible de distinguer du nord au sud:
- les sols minéraux bruts des déserts,
- les sols peu évolués subdésertiques,
- les sols bruns subarrides modaux et sols brun-rouge subarrides,
- les sols ferrugineux tropicaux, plus ou moins lessivés selon la latitude,
- les sols ferralitiques des régions humides sub-équatoriales.

Dans le probléme de régionalisation qui est posé ici, de telles cartographies sont un des élé-
ments importants de la connaissance de paramatres en tout point géographique. Dans le cas de
la pédologie, diverses synthéses comme celles de Boulet et al., 1971 (in Atlas International de
I’ Afrique de 1’Ouest) ont été réalisées. La premiére cartographie compléte du continent Afri-
cain a été réalisée an 1/5.000.000 sous 1’égide du Service Pédologique Interafricain (D’Hoore,
1964 [9]). Les observations associées concernent les profils pédologiques retenus et leur loca-
lisation géographique et thématique. Les mesures donnent généralement la granulométrie par
horizon, le carbone et I’azote totaux et parfois les cations échangeables.

Un autre ensemble de travaux importants a été effectué dans le cadre de la FAO et de
'UNESCO (FAO-UNESCO, 1976 [10]). La carte qui en résulte présente également des profils
mais aussi des mesures physico-chimiques plus détaillées. En particulier, des résultats de
mesures hydrostatiques sont donnés pour certaines des stations observées et avec une subdivi-
sion en horizons souvent affinée.

En outre, ’intérét de cette cartographie est qu’elle est I’origine pratiquement unique des tra-
vaux de discrétisation indispensables & la mise en forme de bases de données pédologiques
(particulierement pour les études d’environnement global): Zobler, 1986 [40]; Staub et Rosen-
zweig, 1987 [31]; Webb et al., 1991 [37]; Koster et al., 1995 [16]. La description retenue est la
nomenclature anglo-saxonne appliquée aux 5 continents de la carte mondiale.

Cependant, la quasi-totalité des cartes numérisées correspondantes ont une résolution de 1x1
degré, ce qui est compatible avec les études globales mais inadapté & I’étude des écosystémes
terrestres 4 I'échelle régionale. On a donc été amené 2 exploiter la carte numérique du PNUE
(McGregor, 1992 [21]). Cette information est disponible a la résolution de 2°x2’, également
avec la nomenclature anglo-saxonne.

Une synthése de cette donnée est présentée en Figure 3-4 avec une résolution identique 2 celle
de I'indice de végétation global (GVI) dérivé des données NOAA (voir ITI-5). C’est la donnée
originale correspondante qui est exploitée pour paramétrer le modele d’eau efficace développé.
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No Unité Fréquence || No Unité Fréguence

1 Acrisols 1801 14 Nitosols 1114

2 Cambisols 370 15 Histosols 1

3 Cherozems 0 16 Podzols 0

4 Podzoluvisols 4368 17 Arenosols 4563

5 Rendzinas 0 18 Regosols 3119

6 Ferralsols 2065 19 Solonetz 135

7 Gleysols 422 20 Andosols 6

8 Phaeozems 13 21 Rankers 0

9 Lithosois 8358 22 Vertisols 630

10 Fluvisols 856 23 Planosols 150

11 Kastanozems 0 24 Xerosols 102

12 Luvisols 4509 25 Yermosols 8096
P13 Greyzems 0 26 Solonchaks 116

0 Autre

Figure 3-4 : Détermination des grandes Unités Pédologiques.
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1I1-3.2 Eléments de texture et de réserve en eau

Les données mesurées sur les profils ou sur les prélévements correspondants ont permis de
définir des granulométries type pour les 16 unités cartographiques des sols dominants. Celles-
ci sont obtenues pour les trois fractions groupées -sable-limons-argiles- en calculant la
moyenne sur tout le profil pondérée par 1’épaisseur des horizons de prélévement.

Ce sont ces informations de texture qui sont 2 la base de I’estimation de la réserve en eau utili-
sable par la végétation par combinaison aux volumes d’eau disponible connus pour les diffé-
rents taxons (voir CHAPITRE IV).

IIT-4 La végétation et les écosystémes

Les critéres couramment utilisés pour la classification de la végétation (Aubreville, 1965 [3];
Gaussen, 1957 [12]; Schnell, 1971 [30]; Trochain, 1980 [33]; White, 1983 [38]) sont d’ordre
physionomique, floristique, écologique et dynamique. Ces critéres sont d’ailleurs générale-
ment combinés. En Afrique les critéres climatiques sont fréquemment utilisés (Laporte, 1990
[17]), et plus particuli€rement la distribution et 1a quantité des précipitations qui conditionnent
la répartition zonale de la végétation; la température n’intervenant qu’en limite de zone tropi-
cale ou en altitude.

* Critéres climatiques:

De nombreuses subdivisions phytogéographiques de I’ Afrique de I’Ouest ont été proposées et
s’appuient sur le climat général moyen. Trois grandes subdivisions plus ou moins paralléles a
I’équateur sont communément adoptées.
Du sud au nord, on reconnait habituellement:

- le domaine guinéen: la pluviométrie annuelle est supérieure 4 1200 mm;

- le domaine soudanien: ce secteur est défini comme compris entre les isohyétes 1200
et 700 mm;

- le domaine sahélien: la pluviométrie annuelle est comprise entre 300 4 700 mm et la
saison s¢che dure entre 8 & 9 mois.
La végétation naturelle s’y échelonne suivant un gradient de précipitations décroissant allant
de la forét dense humide aux steppes arides. Le passage graduel d’une formation a I’autre per-
met de reconnaitre des zones de transition.

* Criteres physionomique, phénologique, floristique, dynamique:
Si I’on souhaite affiner les classifications, on s’appuie sur des critéres complémentaires.
Les critéres physionomigues font appel 4 la structure de la végétation. On opposera ainsi une
forét a une savane ou une forét dense 2 une forét claire.
Les critéres phénologigues viennent ensuite, ils sont utilisés pour établir des subdivisions a
I'intérieur d’'un méme type physionomique. On peut citer le cas de la forét dense supervirente
et de la forét semi-décidue.
Les critéres floristiques distinguent les variétés qui composent les types précédents. On par-
lera de forét semi-décidue a Celtis, de savane herbeuse & Loudetia etc...
Les critéres dynamiques tiennent compte de 1’état de la végétation par rapport 4 son état clima-
cique théorique (ex: forét secondaire).

¢ Critéres édaphiques:
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Ils sont aussi utilisés, on définit ainsi les prairies marécageuses, les savanes herbeuses sur cui-
rasse (bowal) etc...

Les systémes de classification de la végétation sont trés nombreux. On peut citer 5 grandes
nomenclatures, celle de Yangambi (1956), de 1a FAO (1973), de P'UNESCO (1982), de F.
White (1983, [38]) et celle de 1a FAO-ICIV (1987, [18]).

La FAO et 'UNESCO conseillent des classifications fondées sur des critéres physionomiques,
les unités de végétation devant refléter leur degré de dégradation par rapport & un type initial.
En savane comme en forét la dégradation de la formation végétale par I’homme conduit 2 une
diminution du pourcentage de la couverture ligneuse. La carte de végétation établie par I’Insti-
tut de la Cartographie Internationale de la Végétation (ICIV) pour la FAO, en 1987 ([18]),

prend en compte I’anthropisation des milieux et les classe sur des critéres physionomiques
(Tableau 3-2).

GROUPEMENTS A IMPACT ANTHROPIQUE ACTUEL REDUIT

Unité de carte Dénomination des groupements végétaux Dominant

1 Forét dense et fourré dense Forét dense

2 Forét dense et savane associée Forét dense

3 Fourré discontinu / forét dense associée Fourré

4 Forét claire et savane boisée Foré: claire

5 Savane boisée, arborée ou arbustive Savane arborée
6 Savane / steppe arborée ou arbustive Savane arbustive
7 Savane / steppe arbustive ou herbeuse Steppe arbustive
8 Savane herbeuse humide Savane herbeuse
9 Steppe pseudo désertique épineuse Steppe épineuse
10 Steppe pseudo désertique herbeuse Steppe herbeuse
11 Désert ou pseudo-désert Désert

GROUPEMENTS A IMPACT ANTHROPIQUE ACTUEL PRONONCE

12 Forét dense / Cultures Forét secondaire
13 Forét dense / Savane boisée secondaire / Cultures Jachére forestiére
14 Forét claire et savane arborée / Cultures Jachére de savane
15 Savane arborée et fourré discontinu / Cultures Jachére de savane
16 Savane / steppe arbustives / Cultures Savane ou steppe
17 Savane ou steppe herbeuses / Cultures Savane ou steppe
18 Cultures et jachéres associées Cultures

Tableau 3-2Légende de la carte de végétation de 1a FAO-ICIV (1987, [18])

Si I’on recherche les correspondances entre ces différentes nomenclatures (Achard, 1989 [2]) il
ressort en général deux grands groupes de formations végétales tropicales sur la base de leur
physionomie: les formations forestiéres et les formations herbeuses.

III-4.1 Les formations forestiéres

Les foréts tropicales jouent un rdle majeur dans le cycle de 1'eau, que ce soit a I'échelle régio-
nale ou continentale. Du point de vue économique, elles représentent une source de revenus
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importante pour les pays qui en sont dotés. C'est I'action combinée de 1a demande en bois tro-
picaux et en nouvelles terres agricoles qui conduit généralement 2 la régression ou 2 la dispari-
tion de la forét et & 1I’augmentation des processus de savanisation.

¢ Les foréts denses humides sempervirentes et semi-décidues

Répartition:

Les foréts denses humides sempervirentes se localisent essentiellement sous des climats équa-
toriaux ou subéquatoriaux, dans lesquels les précipitations, &talées sur toute 1'année, sont supé-
rieures & 2000 mm et la température non limitante. On peut la trouver aussi sous climat tropical
4 saison s¢che peu marquée (2 4 3 mois secs); la baisse des précipitations est alors normale-
ment compensée par une grande humidité de l'air et de bonnes réserves en eau du sol.

Les foréts semi-décidues, se localisent sous des climats 2 saison séche plus marquée (4 mois
secs). Les types de sols correspondants sont trés variés mais se rattachent aux sols de type fer-
rallitiques.

Actuellement, la forét dense ouest africaine ne recouvre qu'une faible superficie de son
domaine initial, ceci pour des raisons essentiellement anthropiques (déboisement). De fait, 1a
majorité des formations du domaine forestier sont secondaires.

La structure:

Les foréts denses humides sempervirente et semi-décidue sont habituellement hautes, pluri-
strates, fermées et luxuriantes. Leur physionomie s'oppose & celle des savanes et des foréts
claires beaucoup moins denses et caractérisés par la présence permanente d'un tapis grami-
néen.

On distingue:

- La strate supérieure, composée de trés grands arbres, les "émergeants” de 40 3 50 matres de
hauts, & fits trés droits pouvant avoir de forts diamétres. Leur cime est largement étalée et for-
ment une vofite généralement discontinue.

- La strate moyenne formant une frondaison continue 4 une hauteur de 20-30 métres. Les cimes
s'interpénétrent et la densité des arbres de cette strate est nettement supérieure 2 celle de la
strate supérieure.

- La strate arborescente inférieure essentiellement constituée d’ individus dont les fiits se rami-
fient a faible hauteur. On y trouve aussi les arbres d’avenir appartenant aux genres de la strate
supérieure.

- La strate arbustive est représentée par de petits sujets de sous-bois dans lesquelles on trouve
encore des arbres en croissance.

- La strate herbacée est trés discontinue et constituée de touffes d'especes sciaphiles a larges
feuilles.

La phénologie:

Quatre états phénologiques principaux peuvent permettre de décrire le cycle: la feuillaison, la
floraison, la fructification et la chute des feuilles.

Dans les foréts denses sempervirentes il n'y a pas de période préférentielle pour la feuillaison
ou la chute des feuilles. Celles-ci s'étalent sur toute I'année, au fur et 2 mesure de la formation
des jeunes feuilles, une feuille pouvant subsister pendant plusieurs années. La chute peut
n’atteindre que certaines branches d’un individu.

Comme son nom l'indique la forét semi-décidue (ou semi-caducifoliée) differe des foréts den-
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ses sempervirentes par la caducité saisonniere du feuillage plus ou moins importante. Elle
occupe les régions les moins pluvieuses du domaine forestier en Afrique de 1'Ouest (précipita-
tions annuelles de 1'ordre de 1500 mm). Elle s'intercale souvent avec des formations secondai-
res basses et des savanes.

Ce sont les foréts semi-décidues qui occupent la plus grande partie du domaine forestier ouest
africain. Elles ont une densité inférieure a celles des foréts denses sempervirentes.

» La forét dense séche et la forét claire

Répartition:

Elle se situe dans I’aire des savanes, sous des climats a saison séche marquée (de 3 a 6 mois)
ou sous des climats plus humides sur substrat sec (collines etc...). En Afrique de 1'Ouest, les
surfaces occupées par la forét dense séche sont plus restreintes que celles occupées par la forét
dense humide. Cette forét n'existe guére plus que sous forme de reliques, dans des lieux natu-
rellement protégés du feu. Leur faible extension est due & l'action combinée de I’homme, du
climat (la reconstitution d'une forét sous climat a saison seche marquée est plus difficile) et du
feu puisque celui-ci les pénétre régulie¢rement.

Structure:

Par leur structure, on distingue la forét dense séche, au sous bois pen fourni et différent floris-
tiquement, de la forét claire pour laquelle le tapis graminéen est plus ou moins continu et com-
parable a celui des savanes.

La strate dominante s’éléve entre 15 2 20 métres de haut. Le pourcentage de recouvrement de 1
a seconde strate est de 40 & 70%. Pour les foréts séches, la strate herbacée est faiblement cou-
vrante de 1 4 5% tandis que pour la forét claire, il varie entre 30 260%.

Phénologie:

Les foréts denses séches sont caractérisées par un cycle biologique annuel a deux phases, 1'une
de vie active en saison humide l'autre de vie ralentie en saison séche.

Les espéces ligneuses sont essentiellement caducifoliées et se comportent de manicre trés irré-
guliére. Tous les intermédiaires sont possibles entre les espéces complétement défeuillées pen-
dant toute la saison séche et celles qui ne le sont que quelques jours, voire pas du tout. En
Afrique, les foréts denses humides et séches sont souvent séparées par une zone de savane.

Menaut (1983, [23]) classe ces foréts dans le biome des savanes bien que leur physionomie soit
comparable i celle des foréts denses humides. Pour lui, leur composante saisonniére, leur aire
climatique, le fait qu'elles soient parcourues par le feu et que 1’évolution des savanes tende vers
la forét dense séche, plaident en faveur d'un regroupement avec le “biome savane”. Dans 1’état
actuel, les foréts denses séches ouest-africaines présentent surtout des faciés dégradés (savane
boisée & arbustive), ce qui plaide encore pour un tel regroupement.

II1-4.2 La savane

Le terme savane est couramment utilisé pour les étendues herbeuses parsemées d’arbres. On
définit plusieurs types de savane en fonction de la densité et de la hauteur du couvert ligneux
(savane herbeuse, arbustive, arborée, boisée). La définition de Trochain (1957, [32]) est la sui-
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vante: "formation végétale herbeuse comportant une strate herbacée supérieure continue d'an
moins 80 centimétres de hauteur, qui influence une strate inférieure de graminées 2 feuilles
planes, basilaires et caulinaires, ordinairement brilées annuellement; plantes ligneuses ordinai-
rement présentes”.

Aujourd’hui, il est admis que 1’on on ne peut dissocier savane et feu, I’'un maintenant 1’autre.

Répartition:

En Afrique de I'Ouest sa superficie est estimée 2 4 millions de km? (Menaut, 1990 [24]). On
trouve la savane sous climat tropical  saison séche marquée (5 2 9 mois) avec des précipita-
tions qui varient de 500 & 800 mm, mais aussi sous climat plus humide dans I'aire des foréts
claires ol les précipitations sont de 800 21500 mm par an avec une saison séche de 5 3 7 mois.
Les sols sont de type ferrugineux. Les phénomeénes de cuirassement sont fréquents. La pré-
sence d’un bowal (ou espace cuirassé) engendre des savanes herbeuses spécifiques.

La structure et les différents types de savane:

La savane est pluristrate le plus souvent, la strate supérieure est ligneuse, ouverte, composée
d’arbres ou/et d’arbustes caducifoliés, la strate inférieure graminéenne, que 1’on peut sub-divi-
ser en deux strates. Les arbres peuvent &tre ramifiés a faible hauteur. Leur taille est nettement
plus modeste que celle des foréts (12-15 metres). Souvent les différents types de savanes se
présentent sous forme de mosaique.

De ce fait, il apparait peu réaliste de vouloir séparer la savane arborée de la savane arbustive
(Menaut, 1983 [23]): en zone de savane guinéenne les plantes ligneuses se développent fré-
quemment en flots ponctuant ainsi le couvert herbacé par des auréoles ligneuses. Ce type de
distribution rend le feu moins efficace au niveau des ilots et facilite la régénération de jeunes
arbres. Ce phénomene n’existe plus en zone soudanienne.

Les différents types de savanes sont illustrés dans la Figure 3-5.

Savane boiste

Savane herbeuse

Figure 3-5 : Profils des différents types de savanes (Trochain, 1957 [32]).
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La phénologiz:

Les arbres de savane sont essentiellement caducifoliés avec un rythme saisonnier bien marqué.
Le cycle annuel est calqué sur le régime des pluies et le cycle des ligneux et des herbacées est
légerement décalé. Pour les herbacées, on observe fréquemment une repousse apres les feux.

Leur floraison se situe en fin de saison humide pour les savanes guinéennes de la Cote d’Ivoire
(Menaut, 1983 [23]). Des observations sur le terrain effectuées en Guinée (région de Kankan)
permettent de localiser la floraison en fin de saison humide et le jaunissement du couvert her-
bacé en octobre. La Figure 3-6 schématise le cycle annuel d'une savane en zone soudanienne
d'aprés Fournier (1987, [11]).

DEVELOPPEMENT
ET FLORA!SON
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séche des pluies séche
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I : cycle des herbacées
Il : cycle des ligneux

Figure 3-6 : Cycle annuel général des arbres et herbacées dans le parc de 1a Comoé (Cotes
d’Ivoire) (Fournier, 1987 [11]).

Le cycle végétatif de la plante est 1ié 2 la capacité du systéme racinaire a exploiter les réserves
en eau du sol. En général le systdme racinaire des especes ligneuses de savanes est beaucoup
plus développé que celui des foréts, mais la biomasse racinaire reste souvent concentrée dans
les premiers 50 cm de sol (Menaut, 1971 [22] - Poupon, 1979 [27]).
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II1-5 Construction de 1a base de données régionale

La modélisation des flux hydriques sera d’autant plus fidele que les caractéristiques du milieu
nature] seront mieux prises en compte. Les €léments de climatologie, de pédologie et de végé-
tation qui viennent d’étre présentés doivent donc étre intégrés a un stade donné dans la descrip-
tion des différents termes de flux hydriques. De plus, pour spatialiser ces termes, leurs
caractéristiques de répartition sont évidemment indispensables.

Ce sont les raisons pour lesquelles un effort important a été fait pour construire une base de
données qui fournit les grandeurs discrétisées nécessaires.

I11-5.1 Données Climatologiques

Les données climatologiques utilisées sont extraites de I’atlas agroclimatique des pays du
CILSS, établi par R. Morel (1992, [4]). Elles couvrent une période de 30 ans, des années 1950
2 1980. Le sens de série normale est celui de 1’0.M.M. avec une durée de 30 ans. Elle corres-
pond & la période nécessaire pour avoir une moyenne stable des différents parametres agrocli-
matiques (on estime que 8 a 10 ans sont suffisants pour les températures).

Le fondement de cet atlas a été la constitution d’une banque “exhaustive” puisque constituée
de I’ensemble chronologique des données climatiques ponctuelles disponibles. Les mesures
proviennent du réseau existant avec des densités irréguliéres. Le recueil concerne aussi bien les
stations synoptiques que les postes climatologiques ou agroclimatiques. Seuls les paramétres
nécessaires & 1’analyse de la situation agroclimatologique et au fonctionnement des modeles de
bilans hydriques ou biologiques ont été calculés. Les valeurs ont été contrdlées an niveaun de la
vraisemblance physique des mesures et de la cohérence spatiale.

Les champs par décade ont été interpolés par krigeage avec 1’emploi éventuel d’un modéle
numérique de terrain. La couverture géographique, calculée pour les champs, va de 5°N i
27°N

en latitude, et en longitude de -19°W a 25°E.

Les données disponibles sont les suivantes: Ta moy (°C), Ta min (°C), Ta max (°C), Vent (m/
s), Insolation (heure décimale), Pression de vapeur (mb) et Pluie (mm). Un exemple de champs
mensuel (la pluie) est donnée dans la figure suivante (Figure 3-7):
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Figure 3-7 : Cartes mensuelles moyennes des pluies (1951 - 1980).
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II1-5.2 Donnée topographique

La topographie de I’ Afrique de I’Ouest (Figure 3-8) a été extraite de la carte globale de 1’ Afri-
que de résolution égale 2 30 x 30 seconde d’arc réalisée par 1’'US Geological Survey. La qualité
de cette carte est globalement satisfaisante, malgré quelques défauts en particulier dans les
régions a faible relief ou désertique.

De cette carte, ont été dérivées une carte d’orientations et une carte de pentes qui serviront
dans la suite, a la détermination du bassin et des écoulements du fleuve Niger.

1500

2800
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18004, .
§1nﬂu\...--""""'
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H 1000

S00
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Figure 3-8 : Topographie de 1’ Afrique de I’ Ouest et découpage du bassin du fleuve Niger.

ITI-5.3 Données satellitaires
III-5.3.a Données de rayonnement

La connaissance du rayonnement solaire global a la surface de la terre et de 1'albédo de surface
sont des paramétres importants et nécessaires pour la modélisation d'un bilan énergétique.
Malheureusement de telles mesures au sol, qui sont déja par nature trés localisées et peu nom-
breuses, sont pratiquement inexistantes sur le continent africain. De plus les quelques mesures
disponibles sont jugées de médiocres qualités par les spécialistes & cause du mauvais entretien
des capteurs au sol.

Pour ces raisons, et grice aux données satellitaires, de nombreux auteurs ont essayé d'extraire a
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partir de celles-ci, une mesure du rayonnement solaire global et de I'albédo au niveau du sol.

* Rayonnement global
Les cartes de Rayonnement global ont été calculées par Dedieu (1984 [7]). Elles ont été éta-
blies & partir de données METEOSAT pour un pas de temps décadaire. Le passage au pas de
temps mensuel a ét€ réalisé en utilisant la moyenne de 3 décades.
Concernant les corrections géométriques et les artefacts, ils sont de méme type que pour les
données d'albédo.
Pour la validation numérique de ces données, nous avons comparé la moyenne annuelle 2 la
carte de I'Afrique de l'ouest publiée par Landsberg (1965) et reprise par Le Houerou (1990
[19]). Les valeurs numériques sont du méme ordre de grandeur ainsi que les zonations.

* Albédo

Les 12 cartes mensuelles d'albédo ont été calculées (Dedieu, 1987 [8]) a partir des données
Météosat de I'année 1985. La variabilité temporelle de ces données d'une année i l'autre n'est
pas trés importante ce qui permettrait de n'utiliser qu'une carte d'albédo mensuelle. Cette cons-
tatation permet de valider l'utilisation comme albédo moyen, celui calculé sur I'année 1985.
L'utilisation des données d'albédo a nécessité d'importantes corrections géométriques (passage
de la projection Météosat a la projection Plat Carré choisie comme référence) et un ré-échan-
tillonnage spatial. Il existe sur ces données de gros artefacts spatiaux qu'il a fallu minimiser par
un filtrage spatial.

II1-5.3.b Indice global de végétation

Le comportement phénologique des formations végétales en Afrique de 1’Ouest dépendant
beaucoup du bilan hydrique dans les écosystémes, il était indispensable de disposer de la
meilleure observation possible de 1’apparence des peuplements en tout point.

Pour cela, on exploite traditionnellement I'indice de végétation calculé & partir des mesures en
optique et proche infrarouge acquises par satellite. Toutefois, il faut noter que cette grandeur
ne témoigne que de 1’état chlorophyllien de la feuillaison des formations. Il n’y a donc qu’une
partie du cycle phénologique qui est ainsi accessible de fagon indirecte et intégrée. Quoiqu’il
en soit, la donnée satellite étant la seule qui permette une connaissance spatiale et temporelle
de cette caractéristique, on a construit la partie correspondante de la base de données avec des
informations acquises dans I’archive NOAA.

Les données proviennent donc du radiomeétre AVHRR des satellites de la NOAA et acquises
sur les zones d’étude présentées en III-1. Les scénes d’origine sont des synthéses hebdomadai-
res réalisées a 1’échelle de I’indice de végétation global (GVI), soit environ une surface de
16x16 km, obtenue par échantillonnage de la mesure d’origine & 1.1 km.

Ces synthe&ses ont ét€ acquises pour 10 années de 1982 & 1992. Pour chaque point élémentaire,
ces grandeurs ont été moyennées puis interpolées dans le temps. Un échantillonnage au pas de
temps décadaire (fréquence plus basse que la donnée d’entrée) a été ensuite appliqué a ces
signaux.

Par analogie avec la caractérisation climatique des grands biomes qui est pratiquée dans les
études globales des changements de I’environnement (voir CHAPITRE ], I-1, page : 5), le GVI
est souvent calculé au pas mensuel. La résolution décadaire choisie ici a paru plus adaptée a
I’échelle régionale des deux zones d’étude.

Enfin, le choix de cette séquence décennale repose sur un compromis entre la facilité d’acces a
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des données homogenes (ou homogénéisées par traitement) et une durée d’acquisition suffi-
samment longue. En I’état actuel des données d’observation spatiale de la Terre, ce jeu de don-
nées sur 11 ans fournit une observation représentative du cycle annuel de I’indice de végétation
dans cette région. De plus, des années comme 1983 et 1984 ont une pluviométrie inférieure 2 la
moyenne: leur intégration dans le jeu de données lui apporte donc une variabilité naturelle.

Ce sont ces informations au pas décadaire qui constituent la base de données de I’indice de
végétation global. Ces données sont illustrées par la figure suivante (Figure 3-9):

= 0.10-0,13
| (.13-0.16
il 0.16-0.19
0.19-0.22
0.22-0.25
0.25-0.28
0.28-031
0.31-0.34
>0.34

Figure 3-9 : Gvi mensuel moyen (1982 - 1992).

II1-5.3.c Température de surface

Les données nécessaires au calcul de la température de surface (Ts) ont été obtenues aprés le
protocole de synthese appliqué aux données optiques et proche infra-rouge nécessaires au cal-
cul du GVI ou du NDVI. Ainsi, les mesures extraites des canaux 4 et 5 ont servi d’entrée pour
calculer Ts selon la méthode de Split Window (SWT) proposée par Becker (1990 [4]) et
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reprise par Kerr (1991 [14]).
Ds arrivent ainsi & une expression de la SWT dont les coefficients a; sont calculés au moyen

des émissivités. Dans le cas de données fournies par 'AVHRR/2 2 bord de NOAA-9, ils
obtiennent (Becker, 1990 [4]):

Ts = ag+a; T10,8 +ay T11,9 3.1
avec: a9=1,274
a; =3,63 + 2,068 (1-e)/e + 18,924 Ag/e?

ay =-2,63 - 1,912 (1-€)/e - 19,406 Ae/e?
ou:  e=(gqpg+e11,9)/2
et Ae = (810’8-811,9)/2

Il est a noter que les coefficients a; sont indépendants de 1'atmosphére et ne dépendent que du
site (a travers le coefficient d'émissivité £).

L'utilisation de ce résultat dans le cas étudié peut étre justifiée par le fait que l'on travaille sur
des syntheéses temporelles, ce qui entraine une homogénéité de 1'atmosphére, I'hypothése d'un
ciel clair est donc pleinement justifiée ainsi que son équilibre thermodynamique. Le point cru-
cial restant la prise en compte des émissivités.

Dans I'état actuel du travail le coefficient d’émissivité est pris égal 4 0.95. Cette approximation
repose sur le fait qu'il n'existe pas de détermination des coefficients d'émissivité & 1'échelle
continentale. Pour minimiser la variation spatiale de ce coefficient et pour diminuer le bruit, on
a effectué un filtrage spatial pour obtenir une certaine homogénéité spatiale. En réalité, ce
coefficient varie entre environ 0.90 pour un sol nu et 0.98 4 0.99 pour une végétation verte cou-
vrante (Kerr et al., 1992 [15]).

Une seconde méthode d’évaluation de la température de surface a été utilisée en particulier
pour les données NOAA kilométriques. La température de surface est déterminée comme une
combinaison de température de surface de sol nu et de température de surface d’une végétation
couvrante (Kerr et al., 1992 [15]). La proportion de sol nu est estimée 4 partir du NDVI.

Sur le méme principe, Van de Griend et al. (1993 [34]) et Roozekrans (1994 [29]) déterminent
la température de surface comme une combinaison de température de surface de sol nu et de
température de surface d’une végétation couvrante en améliorant I’estimation de 1’émissivité
de surface; cette émissivité est fonction du NDVI. Ces méthodes sont décrites en ANNEXE C
I-4, page : 192.

I11-5.3.d Indice de végétation kilométrique

L’étude plus locale de la régionalisation des flux hydriques sur le bassin du haut Niger nécessi-
tait une donnée de caractérisation de la surface qui soit de meilleure résolution spatiale. Pour
cela, il a été ajouté a la base de données, une série temporelle de mesures AVHRR couvrant la
période de février 1990 & janvier 1991. Ces informations ont la résolution originale de 1.1 km.
Elles proviennent d’un jeu de données du programme S.A.L.T. qui en a assuré le prétraitement
géométrique et radiométrique (Gond, 1995 [13]).

Les données ont fait 1’objet d’une synthése temporelle avec le filtre GAPF (Geometrical and
Physical Filter; Amram et al., 1994, [1]). Cette méthode met en oeuvre conjointement des cri-
teres physiques et des critéres biologiques qui permettent de :

- retenir les meilleures images de ciel clair,
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- éliminer les variations temporelles sans signification biologique.
Les valeurs obtenues dans les différents canaux permettent ensuite de calculer I’indice de
végétation normalisé (NDVI) et la température de surface (par la méthode de SWT).

II1-5.4 Conclusion

Précisément, I’acquisition, la correction ou la construction de ces données ont été effectuées de
sorte que les résultats apportent une amélioration par rapport aux données déja connues
(Viovy, 1990 [35]; Loudjani, 1993[20]; Gond, 1995 [13]) et généralement utilisées pour carac-
tériser les milieux naturels en Afrique de 1’Ouest. C’est la raison pour laquelle ce sont les don-
nées climatologiques de Morel (1992 [25]) qui ont ét€ exploitées. De la méme fagon, un effort
particulier a conduit 2 traiter les données de cartographie du sol du GRID-UN 3 Genéve
(McGregor, 1992 [21]) qui ont une résolution spatiale de 2°x2’; ceci représente une améliora-
tion si on compare cette cartographie avec celles qui sont utilisées en entrée de nombreux sché-
mas de paramétrisation sol-végétation-atmosphére. Sur le plan temporel, la méme attention a
été portée a la fréquence des données moyennes restituées. Dans tous les cas, les données ont
ainsi été produites a la périodicité décadaire, tant pour les mesures au sol que pour les mesures
spatiales.

L’amélioration des données qui résulte de cette partie du travail est une contribution impor-
tante 4 I’interprétation des mécanismes qui conditionnent les flux hydriques et leur régionalisa-
tion.
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Caractérisation hydrique des écosystémes de I’Afrique de ’Ouest
Introduction

I'V-1 Introduction

Ce chapitre décrit le développement du modele d’eau efficace destiné 2 étre un indicateur fonc-
tionnel de la végétation. Ce concept a pour objectif de caractériser les flux hydriques dans les
écosystemes d’Afrique de 1’Ouest et d’en donner une connaissance spatiale et temporelle
valide a I’échelle de la région.

Son principe consiste & déterminer la résultante des flux hydriques entrants et sortants dans les
écosystémes. Ce principe repose donc sur une caractérisation temporelle du bilan hydrique afin
d’améliorer les descriptions bioclimatiques qui ont été rappelées succinctement plus haut (cf.
I-1 et IT-4).

Un tel indicateur fonctionnel nécessite de connaitre le phasage entre I’alimentation hydrique et
le comportement de la végétation afin d’évaluer I’eau réellement utile aux peuplements végé-
taux des écosystémes. Il doit ensuite s’ appuyer sur une description mécaniste des flux qui con-
ditionne le développement de I’activité chlorophyllienne annuelle des formations émdiées.
Ainsi, le développement du modz2le d’eau efficace a nécessité dans une premiére étape de pré-
ciser les comportements respectifs de la pluviométrie et de I’activité chlorophyllienne appa-
rente des formations végétales. Ceci a donc conduit & construire une carte de ces formations
pour pouvoir déterminer les cycles représentatifs.

Dans une deuxiéme étape, la quantité d’eau utile, notion d’cau efficace, est estimée pour mon-
trer le déterminisme hydrique moyen de la phase productive du cycle annuel de la végétation.
Les flux sortants sont modélisés par un calcul d’évapotranspiration potentielle selon la
méthode de Penman. C’est & cette étape que sont ensuite introduites les caractéristiques bio-
physiques de réaction des végétaux a I’alimentation hydrique. Cette interaction est traitée par
le modele non simplifi€ de Thornthwaite (1957 [49]) qui intégre I’apport en eau et le desséche-
ment du sol de fagon moyenne sur 1’épaisseur de sol considéré. Le choix de cette approche
potentielle est induit par la recherche de mécanismes généraux mais simplifiés 2 ce stade de la
modélisation.

Aussi, la troisi®éme étape a pour but d’améliorer la description verticale des flux dans I’écosys-
téme. Cette amélioration est réalisée avec 1’objectif d’étre compatible avec la connaissance
spatiale déja acquise et avec une description horizontale des flux horizontaux lorsque ceux ci
sont importants et ne peuvent &tre négligés. C’est une estimation de I’évapotranspiration réelle
avec des mesures satellitaires qui est alors mise en oeuvre dans cette étape finale de la modéli-
sation. De plus, le flux vertical dans le sol est représenté par la communication de réservoirs
superposés. Les mémes caractéristiques biophysiques sont mises en interaction avec la réserve
d’eau aux différentes profondeurs. Le modéle d’eau efficace est complété par une premidre
gestion des flux latéraux lorsque certains réservoirs sont saturés ou plus humides que dans le
voisinage.

En résumé, ce chapitre présente le développement, la validation, et I’application du modéle
d’eau efficace pour régionaliser les flux hydriques.

1V-2 Comportement de la végétation par rapport i la pluviométrie

IV-2.1 Cartographie des grandes formations végétales

La cartographie des grandes formations est évidemment un préalable obligatoire pour pouvoir
calculer les comportements séparés de chacune de ces formations végétales.
Cette cartographie sur la région Afrique de 1'Ouest est dérivée des images d’indice global de

-71-



Caractérisation hydrigue des écosystémes de 1’ Afrique de I’Ouest
Comportement de la végétation par rapport a la pluviométrie

végétation (GVI) calculées dans la base de données (CHAPITRE IMI, ITI-5, page : 59). Le cal-
cul des distributions spatiales des principaux peuplements est exécuté a partir de 1’évolution
temporelle du GVI au pas de temps décadaire sur la période archivée de 11 ans (1982-1992).
Le principe de cette cartographie est la discrimination de la forme des cycles de GVI qui sont
donc utilisés pour représenter I’apparence chlorophyllienne des formations végétales. La
méthode est une classification regroupant sous une étiquette identique les pixels présentant des
similitudes de leur cycle annuel de GVI. Cette ressemblance des classes est mesurée pour
I’ensemble des pixels gréce a la suite de leurs 52 valeurs hebdomadaires de GVI. Le regroupe-
ment dans cet espace temporel est obtenu par une technique de partition utilisant la méthode
des nuées dynamiques (Viovy, 1990 [52]). Cette carte a donc une signification biologique évi-
dente puisqu’elle intégre un cycle annuel moyen de mesures homogénes.

Le résultat présenté dans la Figure 4-1 est celui qui répond & la meilleure stabilité de la parti-
tion. Il fait apparaitre 9 ciasses de surfaces terrestres. L’interprétation de ce résultat seion les
connaissances acquises sur la végétation de la région conduit & la nomenclature jointe i la carte
de la Figure 4-1.

Steppe herbeuse

Steppe épineuse

| Savane herbeuse et steppe arbustive

Savane arbustive

| Savane arbustive et arborée

Forét claire et savane herbeuse dense
| Forét dense 5-

Figure 4-1 : Cartographie des grandes formations végétales de 1’ Afrique de 1’Ouest.

La validation de cette cartographie est tirée de deux types d’analyse. L’analyse spatiale de la
carte a été faite dans un premier temps selon trois transects Nord-Sud ol des cartographies &
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plus grande échelle sont disponibles. Il s’agit d’abord d’un transect dans la partie sud du Mali
ol la zonation des formations a été comparée a la carte des formations végétales au 1/
1.000.000e (Sysame, 1991 [47]). L’organisation latitudinale des classes dans cette région a
permis de voir que les limites de la classe de savane arbustive et arborée correspondent bien
aux formations identiques du domaine soudano-guinéen. De méme, la savane arbustive se
superpose correctement au domaine soudanien ot différentes formations arbustives et parfois
arborées sont trés largement représentées. Les savanes herbeuses et steppes arbustives sont
logiquement  la limite des parties nord du domaine soudanien et se trouvent en partie dans le
domaine sud-sahélien des formations correspondantes de la carte de référence. Plus au nord, la
classe des steppes épineuses compléte I’occupation du domaine sud-sahélien avec une bonne
correspondance de la limite nord. Enfin, les steppes herbeuses et sub-désertiques se localisent
dans le nord sahélien et correspondent aux zones 2 faible présence ligneuse dans la carte au 1/
1.000.000e.

Un deuxiéme transect a ensuite été observé sur le Burkina-Faso en retenant la partie concernée
du transect S.A.L.T. et en analysant la répartition zonale des formations par rapport  la carte
de la végétation du Burkina an 1/1.000.000e (Fontes, 1993 [9]). Ainsi la savane arbustive et
arborée apparait parfaitement incluse dans le secteur sud-soudanien et correspond bien 2 la
partie la plus ligneuse des savanes arbustives 2 arborées. La limite nord de la classe de savane
arbustive correspond bien 2 la limite nord du reste de ce secteur sud-soudanien occupé par des
savanes arbustives et arborées moins denses. La classe des savanes herbeuses et steppes arbus-
tives couvre bien le secteur nord-soudanien oil les savanes arbustives & arborées sont dans la
plus grande partie de faible densité ligneuse. En allant vers le nord du Burkina, la classe des
steppes €pineuses est incluse dans le secteur sud sahélien et correspond au territoire des step-
pes a Guierra sans aller jusqu’a la limite avec le secteur nord-sahélien. Par conséquent, les
steppes herbeuses occupent une plage en latitude plus large que le seul domaine nord-sahélien
de la carte. A I’extréme nord du pays, la classe des steppes désertiques correspond 2 la zone
quasi continue de steppes herbeuses dans cette cartographie de référence.

Enfin, un troisiéme transect a été étudié dans le nord du Cameroun gréce 2 la carte phytogéo-
graphique au 1/500.000 de Letouzey (1985, [29]). La limite commune des classes de ‘“forét
claire et savane herbeuse dense” et de “savane arbustive et arborée” correspond a la frontiére
nord du domaine soudanien; la forét claire identifiée par les GVI est bien superposée aux for-
mations boisées de la carte. La classe de savane arbustive s’identifie également bien aux boise-
ment dégradés et aux jachéres du secteur soudano-sahélien. Au nord, les savanes herbeuses et
steppes arbustives représentent les steppes arbustives du domaine sahélien avec une bonne
localisation. Enfin, dans la partie la plus au nord du Cameroun, les steppes herbeuses et &pi-
neuses situent correctement les steppes du secteur sahélien (dans cette validation, on n’a pas
tenu compte des effets de I’altitude: les superficies concernées étaient trop faiblement repré-
sentées a I’échelle de la carte obtenue avec les données GVI).

Dans un second temps, I’analyse spatiale a consisté & comparer la cartographie obtenue avec le
GVI a la carte de White (1983, [55]). Outre I’amélioration de la précision de localisation des
formations, la carte produite ici avec les mesures satellitaires apporte des informations généra-
les importantes. Tout d’abord, le bloc des foréts denses apparait bien séparé en deux parties en
Cote d’Ivoire et la région cbtitre au sud de ces massifs n’est plus occupée par la forét dense
humide. Ces observations confortent d’autres analyses qui ont été réalisées avec seulement des
séries annuelles (ex: Gond, 1995 [12]). De méme, le massif de forét dense du sud du Nigeria ne
se distingue pas du comportement de la forét claire.
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Par ailleurs, la comparaison avec la carte UNSO de White fait apparaitre un probléme de typo-
logie puisque le domaine des savanes guinéennes (herbeuses, arbustives et boisées) se super-
pose en partie avec la classe appelée ‘forét claire et savane herbeuse dense”. Plus au nord, la
limite des foréts claires soudaniennes de White est en accord et bien précisée par la classe des
“savanes arbustive et arborée”. Par contre, en continuant vers le nord, la carte des steppes pro-
posée par White semble approximative au regard du résultat obtenu ici.

Cette analyse spatiale a été complétée par une évaluation vis a vis de la carte FAO/ICIV (1987,
[27]). La typologie des classes proposée semble en bon accord et apporte en plus une meilleure
précision de localisation. L’ organisation latitudinale du domaine des savanes est ainsi affinée.
Cependant, la méme observation sur la distribution géographique des formations ligneuses doit
étre faite au vu des résultats produits & partir de 1’archive décennale.

Au total, il semble bien que cette cartographie propose une nette amélioration par rapport aux
données antérieures a petite échelle. Le fait qu’elle soit construite sur une moyenne de 11
cycles annuels de GVI lui confére une bonne fiabilité de représentation des formations.

IV-2.2 Calcul du cycle moyen d’indice de végétation

La mise au point de I’indicateur fonctionnel de la végétation implique de calculer les compor-
tements moyens des différentes formations végétales. Connaissant leur répartition par la carto-
graphie et leurs valeurs moyennes décadaires par la base de données, on en extrait les cycles
moyens de GVI: on admet qu’ils décrivent 1’état chlorophyllien des peuplements a I’échelle de
la région observée. Les caractéristiques de ces cycles annuels sont analysés a partir des deux
résultats présentés en Figure 4-2 et en Figure 4-4.

La Figure 4-2 donne les cycles de GVI obtenus par une moyenne décadaire calculée sur
I’ensemble des surfaces occupées par les différentes formations végétales. La Figure 4-4 donne
les cycles correspondants aux différents sites S.A.L.T. ou aux localités les plus proches pour
obtenir des moyennes sans mélange de classe. Les valeurs absolues obtenues semblent faibles:
cela est dii aux corrections pratiquées mais affecte les résultats de fagon homogene. Habituelle-
ment, on estime que I’effet du sol sous-jacent ne disparait qu’a des valeurs supérieures & 0.10
au dela de laquelle la variation d’un indice de végétation devient significative. Dans le cas pré-
sent, les corrections appliquées aménent a considérer cette évolution 2 partir de 0.05: on verra
plus loin que cela entraine une grande prudence d’interprétation pour les formations végétales
peu couvrantes.

Les cycles moyens de GVI des formations végétales (Figure 4-2) sont présentés avec une barre
d’erreur calculée par 1’écart type pour chaque décade sur les 11 semaines les plus proches. A
I’exception des foréts, les profils obtenus sont peu bruités, ce qui leur donne une bonne repré-
sentativité des comportements moyens. Si I’on observe ces résultats du nord vers le sud, on
voit que 1’écart-type sur les 11 ans augmente avec la densité de ligneux. Ceci est particuliére-
ment net a partir de 1a savane arborée et arbustive.

Dans le cas des foréts, la phénologie est plus complexe et les valeurs de GVI toujours élevées.
Il faut remarquer la longueur du cycle et la diminution du GVI en pleine saison des pluies. La
subsistance de cette dépression en juillet-aofit-septembre sur ces données décennales semble
identifier un phénomeéne régulier méme si les écart-types sont élevés dans cette période. Les
savanes arbustives présentent des périodes chlorophylliennes plus courtes puisque 1’augmenta-
tion du GVI ne commence que vers le mois de mai. Ensuite, plus on va vers le nord, plus ces
périodes sont courtes et de moindre amplitude jusqu’aux valeurs faibles et constantes des
milieux désertiques; ce qui correspond aux comportements phénologiques connus.
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L’organisation latitudinale de la végétation dans cette région du monde correspond donc clai-
rement a ces cycles annuels moyens.
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L] O A 025
P S I
ELEN RIS S A A S o

21 A I A o1

0.05f*

Savane herbsuse et steppe arbustive
7] A I 025}:
02} 02}
3015} & 015}
0.1f: 01f:

0.05}- 0_05

Savane arbustive et arboree

025} 025

02} 0z2f:
5015 3 o5}

01} 01}

0.05F: 0.05¢-

Foret claire et savane herbeuse dense

025} 025}

0z} 02}

5015} S o5}

o1} 0af:

A oos|:

J FE M A M U I A 8 N NN A E M A M 0 1 A R O N DN

Figure 4-2 : Cycle moyen des grandes formations de 1’ Afrique de I’Ouest.
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De fagon complémentaire & ces cycles extraits des grandes zones de végétation, il est intéres-
sant d’observer le comportement du GVI sur les sites S.A.L.T. (Figure 4-4) qui sont trés locali-
sés. Le site de Lamto restitue bien le comportement d’un milieu humide avec des valeurs de
GVI longtemps €levées et sa dépression en aofit. Ensuite, la succession Ouango, Kouka, Bidi-
Bahn, Gourma montre des cycles ot 1a période chlorophyllienne se réduit en allant vers le nord
conformément a I’ observation faite au dessus (le profil plat sur le Gourma parait méme exces-
sif). La notion de gradient d’aridité sur le transect S.A.L.T. se trouve bien illustrée par 1’évolu-
tion de ces cycles. Dans le sens Ouest-Est, les sites de Thyssé, Bidi-Bahn et Banizoumbou sont
a la méme latitude. L’amortissement du cycle observé d’ouest en est correspond également
bien a la notion de gradient de continentalité des sites S.A.L.T.

L’analyse de ces profils décadaires peut donc permettre de quantifier 1’évolution saisonniére
de la végétation et de préciser en tout point les comportements temporels significatifs.

IV-2.3 Analyse comparée des cycles de GVI et de pluviométrie
IV-2.3.a Résultats expérimentaux

La recherche d’une compréhension quantitative des relations entre alimentation hydrique et
développement chlorophyllien des formations végétales va s’appuyer maintenant sur les cycles
moyens de GVI et sur les cycles de pluie établis dans la base de données sur une période de 30
ans. On admet que ces informations représentent des situations moyennes. Les relations entre
pluviométrie et état de feuillaison sont analysées a partir des cycles moyens par formation
(Figure 4-3) et & partir des comportements observés sur les sites S.A.L.T. (Figure 4-4).
L’observation des cycles moyens dégage trois types de comportements.

Le premier, au nord, concerne les steppes désertiques et le désert. Malgré une saison de pluie
concentrée (bien que peu intense: 77mm), le comportement du GVI est sans aucune relation
avec cet apport d’eau. Deux raisons peuvent 1’expliquer; tout d’abord, la construction du GVI
atténue certainement les faibles recouvrements de végétation. Ensuite, ces valeurs moyennes
sont calculées avec des zones plus au nord qui sont totalement désertiques.

Le deuxieme comportement caractéristique est celui des savanes ol la composante herbacée
est dominante. Dans toutes ces situations, le cycle de pluie est toujours en avance sur le cycle
de GVI. Le début de la saison des pluies arrive souvent 4 & 5 décades avant que le GVI ne fasse
apparaitre une activité chlorophyllienne significative (les débuts de ces phases des cycles
moyens sont mesurés a la date ol les pluies mensuelles augmentent fortement et 4 la date ol
les pentes des cycles de GVI sont maximum en phase de croissance). Par contre, les étapes de
décroissance sont généralement plus longues pour le GVI que pour la pluviométrie.

Le troisi¢éme type de comportement est celui des formations arborées plus denses ou fermées.
Dans ces situations, les deux cycles paraissent synchrones. Ils présentent mémes les paliers ou
dépressions déja identifiées en milieu de saison des pluies. Dans le cas des foréts, denses en
particulier, il semble méme que le GVI anticipe son augmentation par rapport a la pluie. Ceci
recoupe une connaissance de la phénologie déja mentionnée: des arbres mettent souvent de
nouvelles feuilles avant 1’arrivée de la pleine saison des pluies.
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Figure 4-3 : Pluviométrie moyenne (histogramme) en mm / décade et cycle décadaire moyen
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Les résultats obtenus localement sur les sites S.A.L.T. (Figure 4-4) confortent cette analyse.

A Lamto et & Ouango, les deux cycles sont fortement synchrones. Cela peut paraitre étonnant 2
la latitude de Ouango-Fitini mais le site S.A.L.T. est placé dans une zone trés arborée. A Bidi-
Bahn, dans le Gourma, & Thyssé-Keymor et & Banizoumbou, le déphasage pluie-GVI apparait
clairement. Il augmente avec I’aridité et la continentalité des zones: 3-4 semaines & Kouka, 4
semaines pour Bidi et 5 dans le Gourma pour I’observation sud- nord; dans le sens ouest-est, le
déphasage est de 3 semaines & Thyssé, 4 4 Bidi et 5 3 Banizoumbou.

Ces résultats montrent donc clairement un fort déphasage entre 1’apport d’eau et I’augmenta-
tion du GVI. La réaction d’un comportement chlorophyllien marqué 2 I’ alimentation hydrique
est donc nettement différée. Cette absence de corrélation explique pourquoi les caractéristiques
biogéographiques globales masquent ces comportements. En effet, les relations sont générale-
ment établies par des états considérés a 1’équilibre et faisant correspondre un type de formation
avec une grandeur climatique calculée sur I’année (pluie totale, température moyenne,...) (cf
CHAPITRE I). La dimension temporelle est absente. L’aspect biophysique et mécaniste de ces
relations est donc occulté.

L’analyse comparée des cycles de pluie et de GVI met donc en évidence le retard de la phase
chlorophyllienne la plus active par rapport 4 I’alimentation hydrique.

I1V-2.3.b Interprétation du déphasage Pluie - GVI

Le concept de temps de réponse biologique au changement de conditions d'environnement
(Woodward, 1987 [57]) indique que I'activité de la végétation répond avec un certain retard i
une variation d'un ou plusieurs paramétres du milieu ambiant. Le temps de réponse peut &tre
précisément défini et plus facilement compréhensible en terme de réponse d’un objet particu-
lier (ex: une feuille) di a un changement dans les conditions climatiques (température, la
sécheresse..., Woodward, 1987 [57]). Le changement climatique induit alors la réponse biolo-
gique et ce temps peut Etre estimé lorsque sa période est plus courte que la fréquence de chan-
gement de I'environnement (Woodward, 1987 [57]). Dans le cas des écosystémes d’ Afrique de
I’Ouest, une étude de I"humidité du sol (Avenard 1971 [1]) menée dans 17 stations de la cote
d’Ivoire occidentale, tend & montrer que le régime hydrique pourrait étre considéré comme une
des causes de la répartition actuelle des taches de foréts et de savanes qui les incluent.

Holdridge (1947 [14], 1967 [15]) et Box (1981 [2]) ont établi qu’il existe de fortes corrélations
entre la forme de vie ou la physionomie de la végétation et deux caractéristiques du climat, la
température et le bilan hydrique. L’approche de corrélation échoue comme on I’a vu plus haut
pour établir les mécanismes par lesquels le climat (les facteurs climatiques) peuvent controler
la distribution des plantes. Les causes sont la disponibilité de 1’eau, ou la sécheresse qui peu-
vent influencer la masse de la végétation, la distribution éparse d’herbes et d’arbres dans les
régions herbeuses ou de savanes, jusqu’a la végétation dense des foréts tropicales. Les explica-
tions des mécanismes induisant ces relations a 1’équilibre doivent étre cherchées i un niveau
plus fondamental (Woodward, 1987 [57]). L’expansion d’une feuille, par exemple, est connue
comme étant sensible & des changements dans le potentiel hydrique de la plante (Hsiao, 1973
[16]; 1976 [17]). Lockhart (1965 [30]) et Cosgrove (1984 [6]) ont montré qu’au niveau d’une
cellule, I’expansion dépend de I’eau consommée et est contrflée par 1’état hydrique de la
plante.

Le mécanisme est donc dépendant de 1’absorption et de la transpiration, et la différence préci-
pitation moins évapotranspiration est déterminante (Spurr et al., 1980 [46]). Woodward (1987
[57]) suggeére que le bilan hydrique plut6t que les précipitations seules, peut étre la caractéristi-
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que climatique la plus critique. Lorsque le cumul de cette différence (bilan hydrique) montre
un déficit important, I’activité physiologique est affectée. La constante de temps qui agit sur
ces déficits peut-€tre variable. En effet comme on I’a vu plus haut, la seule considération des
chutes de pluie ne rend pas compte de I’état de la végétation. Schultz (1960 [41]) montre que
pour connaitre 1’état hydrique d’un jour donné il faut tenir compte de la pluviométrie des 30
jours précédents.

Plus précisément, dans la situation qui nous intéresse, les savanes naturelles arbustives caracté-
risent, pour Walter (1954 [53], 1971 [54]), les pays recevant environ 500 mm de pluie tombant
en période de jours longs; c’est & dire ceux correspondant 2 la vie active du tapis graminéen
qui, malgré une trés forte transpiration, laissent de 1’eau du sol disponible pour les arbustes.
Ces savanes arbustives s’intercalent entre:

- d’une part des pseudosteppes, donc plus arides, ol les graminées peuvent vivre grice i leur
enracinement intensif et & condition que le sol soit sableux, donc plus humide que s’il était
argileux, pour la méme pluviomeétrie, de I’ordre de 100 mm et des savanes herbeuses,

- d’autre part, des savanes arborées ol I’eau du sol, encore en excés pendant la saison séche
dans le stade précédent, permet la croissance des arbres et est entiérement utilisée.

Menaut (1973 [32]) remarque que dans les savanes arborées le pourcentage de racines par rap-
port au bois est trés important. Cela est dii aux conditions écologiques (déficit hydrigue de sai-
son séche, passage annuel des feux sauvages) qui favorisent le développement racinaire. La
conclusion est que les strates, arborescentes et herbacées, épuisent annuellement I’eau du sol
mise a leur disposition. Plus cette réserve sera importante et plus la savane sera boisée, sans

pouvoir atteindre le stade de forét fermée, méme en I’absence de feux périodiques (Trochain,
1980 [50]).

Deux phénomenes doivent donc &tre décrits pour modéliser 1’action de cette réserve d’eau sur
la végétation. Premiérement, la masse disponible & une date t ne se conserve pas pour alimenter
le réservoir du sol & une date t + dt. En second, I’effet de la quantité d’eau disponible dans la
zone racinaire agit sur la croissance et le développement de la plante aprés un temps donné de
réaction et de facon différente selon la phase du cycle saisonnier. D'une maniére générale, on
peut dire qu’il y a une relation de décalage temporel entre le cycle développement et la varia-
tion du climat, ce qui est bien détaillé par Woodward and Sheehy (1983, [56]). Cette fonction
de retard sur I’influence de 1’apport en eau s’exprime par la relation entre le développement
foliatre et les variations du potentiel hydrique de la plante (Cosgrove, 1984 [6]).

Précisément, les mesures de Hiernaux et al. (1993, [13]) effectuées en zone sahélienne (région
du Gourma), montrent un décalage de 3.5 mois entre le début de la saison des pluies et le début
de la production de biomasse aérienne.

Ainsi, dans la modélisation proposée, on cherche & quantifier I’évolution saisonniére de la dis-
ponibilité en eau du sol pour la végétation au cours du cycle annuel, et a préciser le type de
réponse des grandes formations végétales a la réduction de cette disponibilité.

IV-3 Estimation de la disponibilité moyenne de I’eau pour la végétation

Dans cette phase de la modélisation, 1I’objectif consiste a4 déterminer des caractéristiques du
bilan hydrique qui ajustent au mieux I’activité chlorophyllienne observable.

L'idée repose sur une estimation de la quantité d'eau disponible pour la plante. Cette quantité
est égale & la quantité de pluie P tombée moins la quantité d'eau évaporée ETR. Le résultat se
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cumule avec I’eau présente dans le sol 2 la date considérée. A ce stade, on ne tient pas compte
des ruissellements, drainages et stockages latéraux qui feront I’objet d’une investigation spéci-
fique au chapitre V.
La végétation dispose de cette quantité d'eau, mais si on veut modéliser son influence sur I'état
chlorophyllien de la végétation, il est nécessaire d'introduire des mécanismes représentant la
variabilité du besoin en eau en fonction du temps. Ceux ci doivent tenir compte :

- du type de végétation,

- du stade d'évolution de la plante,

- de I'historique hydrique de la plante et du milieu.

Pour cela, on a choisi une description qui repose sur le principe d’un sol homogene verticale-
ment du point de vue de ces propriétés biophysiques. A 1’échelle visée, I’ Afrique de I’Ouest,
on peut considérer que cette approche permet une premiére estimation et une premiére inte-
prétation de la disponibilité spatio-temporelle de I’eau pour la végétation.

IV-3.1 Approche mono-réservoir

Le modele utilisé pour représenter cette fonction de production est le modzle complet de bilan
hydrique de Thormthwaite et Mather (1957 [49]). Ce modéle considere le sol comme un réser-
VoIr unique ayant une capacité Smax qui dépend des caractéristiques du sol. La précipitation
tombée sur une période de temps donnée sert en premier lieu 2 satisfaire les besoins en évapo-
transpiration exprimés par une estimation de 1’évapotranspiration potentielle ETP. Si la préci-
pitation est inférieure a Iévapotranspiration potentielle, la demande évaporatoire non satisfaite
(par les précipitations) est transmise au réservoir sol dans lequel elle peut puiser 2 concurrence
d’un volume proportionnel 2 la demande et aux disponibilités. Dans ce cas, I’évapotranspira-
tion réelle n’est plus égale i 1’évapotranspiration potentielle. Lorsque la précipitation est excé-
dentaire par rapport & la demande évaporatoire, I'excés de précipitation est utilisé pour
recharger le réservoir-sol jusqu’a saturation, seuil au-deld duquel I’excés d’eau est évacué en
percolation ou écoulement. C’est le surplus réel. Ce surplus représente le maximum théorique
d’eau disponible pour la recharge des aquiferes et I’écoulement dans le réseau hydrographique.
Compte tenu des paramétres nécessaires A son initialisation, ce modéle est particulitrement
adapté a I’échelle régionale. Il ne requiert la connaissance que de la capacité de rétention du
sol, de la précipitation et de 1’évapotranspiration potentielle. Par contre, il est particulidrement
sensible au pas de temps utilisé pour le calcul. Un pas de temps relativement long (le mois)
tend & exagérer la part de la précipitation disponible pour 1’évapotranspiration. En zones ari-
des, le modgle, utilisé avec un pas de temps d’un mois, peut ainsi montrer un écoulement nul
alors que dans la réalité la distribution inégale de la précipitation au cours du mois provoque
effectivement des écoulements et percolations. Un pas de temps décadaire ou journalier est
donc indispensable pour bien représenter la fonction de production.

En 1948 ([48]), Thornthwaite définit I’'ETP, et en donne (sous forme de formule et d’abaque)
une méthode de calcul. Il tente une premiére esquisse de bilan d’eau en comparant ’ETP aux
précipitations, mois par mois, dans I’hypothése, assez conventionnelle, d’un stock d’eau fixé &
100 mm. En 1957 ([49)), il propose deux modifications & sa méthode. Pour le calcul de ’ETP,
une modification de pure forme simplifie la présentation des tableaux. Mais pour le bilan lui-
méme, il propose des valeurs de stock d’eau variables en fonction de la pédologie et de la
végétation. D’autre part, la mobilisation de ce stock se fait exponentiellement en fonction du
temps. Ces concepts rendent mieux compte de la réalité.
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Le calcul du stock hydrique par cette méthode repose sur 1’estimation de différentes quantités
explicitées ci-dessous. En outre, la méthode compléte de Thornthwaite peut rechercher la sta-
bilité du modele (c’est a dire que les quantités calculées en fin de période d’intégration sont
égales aux quantités d’initialisation du modele) si 1’on ne posséde pas I’humidité initiale du
sol. Cela est particuliérement interessant pour la recherche d’un cycle annuel moyen.

1) Spatialisation des pluies
Il est nécessaire de connaitre la répartition spatiale des pluies sur la zone étudiée au pas de
temps du fonctionnement du modele (mois, décade ou journalier). Dans notre cas, notre base
de données nous permet d’avoir acces & 36 cartes moyennes décadaires sur 30 ans (1951 a
1980) calculées par krigeage du réseau pluviométrique.

2) Calcul de I’évapotranspiration potentielle (ETP)
11 est nécessaire d’estimer 1I’évapotranspiration potentielle; aussi afin d’améliorer cette estima-
tion, nous avons utilisé la méthode de Penman ( CHAPITRE 11, éq. (2.10), page : 35) a la place
de la formule de Thornthwaite (ANNEXE C, €q. (C.92), page : 215).

]
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Figure 4-5 : Carte des évapotranspirations potentielle mensuelles moyennes (1951 - 1980) cal-
culée par la méthode de Penman.
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3) Calcul de la somme des déficits (S.DEF)

La méthode de Thornthwaite calcule I’humidité du sol et 1’évapotranspiration réelle  partir de
la connaissance du déficit entre la partie entrante (pluie) et la demande climatique (ETP). Ce
déficit d’une période (DEF) est égal 2 la différence des flux de pluie du mois considéré dimi-
nué des flux d’ETP et cela pour chaque pixel. Si ce flux est négatif, il y a un déficit égal 2 -
(PLUIE-ETP). Lorsque la différence de ce flux est positive, le déficit est nul (DEF=0).

Les déficits cumulés (S.DEF) sont calculés au départ d’un mois déficitaire faisant suite 3 un
mois sans déficit. Dans le cas d’un déficit permanent le calcul de la sommation des déficits
débutera au mois caractérisé par le plus faible déficit. Une réinitialisation 2 zéro est effectuse
lorsqu’un mois sans déficit fait suite & un mois déficitaire.

4) Calcul de ’humidité du sol 8

L’humidité intégrée sur I’épaisseur racinaire active correspond 2 la masse d’eau contenue dans
le sol. Elle s’exprime par sa lame d’eau équivalente (mm) et dépend de la texture et de la struc-
ture du sol.

a) Lorsque les pluies sont inférieures & I’évaporation potentielle, (P-ETP) est toujours négatif,
il n’y a aucune reconstitution de la réserve utile qui garde une valeur nulle.

b) Lorsque les pluies sont supérieures & I’évaporation potentielle, (P-ETP) est toujours positif,
la réserve utile se maintient continuellement au niveau de la capacité au champ du sol.

c) Dans les autres cas, la réserve utile varie selon les déficits et les reconstitutions successives.
L’état de la réserve d’eau dans le sol peut, dans ce cas, s’exprimer en fonction des déficits plu-
viométriques cumulés suivant la relation polynomiale suivante (Figure 4-6):

B4o/=21+a, (S.DEF)+a; (S.DEF)%+a, (S.DEF)>+a5 (S.DEF)*+a¢ (S.DEF)’ (4.1)

avec:  (ay, ..., ag) des coefficients empiriques dépendants de la capacité de rétention Bpg=3.
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Figure 4-6 : Variation de I’humidité du sol (B4,) en fonction de la somme des déficits (sdef) et
de la capacité de rétention 6p¢3.
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Comme cela a été rappellé au chapitre II, le comportement du sol comme réservoir d’eau et la
quantité d’eau formant la réserve utilisable pour la plante dépend de constantes hydrostatiques
du milieu poreux dans la zone racinaire.
1l est nécessaire de connaitre trois types de caractéristiques édaphiques pour paramétrer le
modele d’eau efficace :

- distribution spatiale des différents types pédologiques

- eau réellement utilisable par les peuplements des écosystémes

- épaisseur concernée par la couche racinaire active.

La distribution spatiale des sols est acquise et contenue dans la base de données décrite au cha-
pitre II. Dans le modele, les caractéristiques correspondantes de ces sols seront donc régiona-

lisées par la carte (McGregor, 1992 [31]) qui jouera ainsi le r6le de fonction de répartition 2D
de parameétres.

L’eau réellement utilisable pour les peuplements des écosystémes (Tableau 4-1) a la méme ori-
gine que les données de cartographie pédologique: il s’agit de la compilation des observations
et des mesures qui a été réalisée pour élaborer la carte des sols de la FAO- UNESCO (1976,
[7]). Les valeurs nécessaires pour connaitre I’eau disponible (Ru) sont I’humidité au point de
flétrissement permanent (BPF =4.2) et ’humidité a la capacité de rétention (GPF =130)- L’eau uti-
lisable par les végétaux est alors donnée par Ru = 6, - 3.9 - O;F = 4.- Parmi les sites observés

ayant leur profil décrit, les stations retenues pour extraire ces valeurs sont localisées dans la
zone étudiée, ou, quelquefois sur des types pédogénétiques identiques. Ainsi, les stations
situées en Afrique du Nord, de I’Est, du Sud et 2 Madagascar ont été éliminées. Les profils
retenus sont ceux qui présentent une granulométrie compléte par horizons ainsi que les valeurs
d’humidité correspondantes a pF = 3.0 et & pF = 4.2. Cependant, 2 I’issue de cette premiére
analyse, quelques sols n’étaient pas caractérisés par manque de constantes hydrostatiques.
Pour leur affecter des valeurs, deux critéres sont employés. Le premier est le choix des stations
appartenant ou voisines du point de vue pédologique des sols manquants et repose sur les ana-
logies rencontrées dans les associations de sols déja décrites. Le second, comme les textures
sont connues, est la proximité de ces sols dans le triangle des textures (Figure 4-7) avec des
textures de sites représentatifs déja caractérisés. On affecte alors les constantes caractéristiques
les plus voisines. Les résultats du Tableau 4-1 donnent ainsi les valeurs de Opp 45 et Opr =30

ainsi que les valeurs d’eau disponible correspondantes. Il apparait que ces valeurs sont faibles
pour les sols sableux, ce qui semble naturel. Par contre, les quantités les plus élevées sont sou-
vent obtenues pour les sols riches en limons plut6t qu’en argile; ce qui est en accord avec
I’interprétation de Soltner (1987, [45]) (cf. Figure 4-8).
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Unités Symbole | pF =4.2 | pF =3.0 | Eau disponible (%)

1 Acrisol Ac 12 24 12
2 Cambisols Ca 13 22

4 Podzoluvisols P 10 18

6 Ferralsols Fe 19 29 10
7 Gleysols Gl 20 30 10
9 Lithosols I 2 6 4
10 Fluvisols Fl 12 22 10
12 Luvisols Lu 10 19 9
14 Nitosols Ni 14 27 13
17 Arenosls Ar 7 15 8
18 Regosols Re 2 8 6
19 Solonetz So 9 15 6
22 Vertisols | %4 30 50 20
23 Planosols P 11 21 10
24 Xerosols Xe 7 16 9
25 Yermosols Y 9 19 10

Tablean 4-1: Eau disponible dans les grandes unités pédologique d’ Afrique de 1’Ouest.
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Figure 4-7 : Position des unités pédologiques dans le triangle des textures et eau disponible cor-

respondante.
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Figure 4-8 : Capacité de rétention en eau du sol et humidité au point de flétrissement en fonction
de sa granulométrie (Soltner D., 1987 [45])

L’épaisseur de sol concernée par la réserve d’eau utilisée par les communautés végétales est
déterminée par leur épaisseur racinaire active. On entend par ce terme définir 1’épaisseur de la
couche de sol dans laquelle la végétation assure la quasi-totalité de son alimentation en eau.
Cette épaisseur doit étre distinguée de la profondeur d’enracinement qui peut étre beaucoup
plus grande. En effet, certaines espéces peuvent avoir une racine pivot ou quelques racines
maitresses de plus grande longueur qui assurent la survie en cas de sécheresse (Ganaba, 1994
{11]). Cependant, c’est la profondeur dans laquelle se trouve contenu ’essentiel du réseau de
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racines absorbantes qui est 2 prendre en compte. Ainsi, pour certaines espéces cultivées, une
fraction trés réduite du systéme racinaire peut suffire 4 ’alimentation hydrique de la plante.
Par exemple, dans le cas du mais, cette partie est estimée & 20% pour des conditions optimales
(Callot et al., 1981 ). Pour les formations végétales d’ Afrique de I'Ouest, les valeurs qui sont
exploitées pour I’application du modele sont données par le Tableau 4-2. Ces épaisseurs raci-
naires actives proviennent d’une analyse bibliographique et de sa comparaison avec des infor-
mations générales sur la végétation intertropicale (Trochain, 1980 [50]) ou plus spécialisées
sur certains domaines des savanes (Chopart, 1984 [5]; Leroux, 1995 [28]; Picard, 1984 [34];
Poupon, 1980 [35]).

Formation végétale Epaisseur racinaire active (cm)
Steppe sub-désertique et désert 10-15

Steppe herbeuse 30
Steppe épineuse 50
Savane herbeuse et steppe arbustive 50
Savane arbustive 60
Savane arbustive et arborée 80
Forét claire et savane herbeuse dense 80
Forét dense 100

Tableau 4-2: Epaisseur racinaire active.

5) L’évapotranspiration réelle (ETR)
Le modé¢le de Thomthwaite-Mather propose un calcul de ’'ETR selon la méthode suivante.

Lorsque la pluie est supérieure 4 I’évapotranspiration potentielle, on estime que ETR = ETP.
Dans le cas contraire, I’ETR est égale 4 la somme de la pluie et de ’accumulation de la réserve
d’humidité pendant la période concernée: ETR = P+d6 avec d6=0,_;-6,.

Avec ce principe, une carte d’ETR a été calculée pour contribuer 2 la validation de I’ETR esti-
mée et régionalisée avec des mesures satellitaires (voir IV-4.1.b et Figure 4-17 et Figure 4-18).

6) Calcul de 1a lame d’eau libre disponible
Lorsque la pluviométrie devient excédentaire par rapport & ETR, il y a augmentation de

I’ humidité du sol. Si ce temps de recharge est suffisament long, le réservoir sol arrive 2 satura-
tion et la phase liquide occupe toute la porosité. Au dela de ce stade, un apport de pluie presque
un excés d’eau libre qui devient disponible pour le ruissellement et pour la percolation pro-
fonde (alimentation des aquiféres).

Dans I’approche de Thornthwaite-Mather, on calcule cet excédent par (P-ETP)+d6 pour une
période donnée. Cette quantité permet une vérification lorque I’on souhaite coupler les fonc-
tions de transfert en surface avec le bilan hydrique vertical (cf. CHAPITRE V). En effet, c’est
elle qui contribue au débit sur les réseaux hydrographiques (aux temps de transfert prés).
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IV-3.2 Résultats

L’analyse des humidités moyennes de la couche racinaire présentées dans la Figure 4-9 dégage
deux informations importantes.

Tout d’abord, le comportement temporel de cette valeur d’humidité présente un maximum qui
est mieux ajusté a la période maximale d’activité chlorophyllienne que le déphasage identifié
dans les relations pluie-GVI (Figure 4-3). De méme, I’augmentation du GVI avant I’augmenta-
tion de la pluviométrie dans les formations arborées et boisées souligne 4 nouveau le compor-
tement phénologique des arbres comme cela a déja été indiqué.

Ensuite, ces résultats montrent deux types de comportements qui sont significatifs du point de
vue biophysique puisqu’ils integrent une simulation du fonctionnement hydrique avec I’esti-
mation de la perte d’eau par I’ETP calculée. Le premier type est celui qui existe dans les for-
mations les plus ligneuses dans la partie sud de 1a région. Les courbes montrent clairement des
paliers qui indiquent le remplissage du réservoir dans la couche racinaire. La longueur de ce
palier augmente en allant vers le sud de 2 mois pour la classe de savane arbustive a 4.5 mois
pour la forét dense. Ces cycles sont également intéressants en ce qu’ils fournissent la valeur
moyenne de la rétention pour les sols supportant les différentes classes. Cette valeur (qui inte-
gre évidemment plusieurs types de sols) est de 90 mm pour la savane arbustive, 140 mm pour
la savane arbustive et arborée, 180 mm pour les foréts claires et savanes herbeuses denses et
120 mm pour la classe de forét dense.

Le second type de comportement est celui des formations herbacées dans la partie nord de la
région. Le réservoir de la zone racinaire n’est évidemment plus rempli. Dans les steppes sub-
désertiques et le désert, les réservoirs sont naturellement vides en permanence et seuls quel-
ques millimétres d’eau sont retenus en juillet-aofit (vraisemblablement dans la partie sud de ce
secteur). Pour les formations & dominante herbacée , les réserves maximales n’atteignent que
35 mm dans les steppes herbeuses, 75 mm pour la steppe épineuse et 80 mmm dans la classe de
savane herbeuse et steppe arbustive. Dans ce dernier cas, il semble que le réservoir soit a la
limite de son remplissage total. Pour les trois formations, le maximum est toujours atteint dans
la décade de fin aofit. Ainsi, d’une manicre générale, ces cycles ont leur maximum pratique-
ment simultanément aux cycles de GVL

Au vu de I’analyse de ces résultats, on peut penser que la limite entre ces deux types de com-
portement explique logiquement la position du contact entre le domaine soudanien et le
domaine sahélien. La classe de savane herbeuse et steppe arbustive présente bien le comporte-
ment intermédiaire qui en fait la formation placée & 1’interface de ces deux domaines comme
I’a montrée la validation de la cartographie.

Cependant, c’est I’analyse des réserves d’eau (Ru) dans les différentes formations (Figure 4-
10) qui doit apporter une information nouvelle sur le fonctionnement hydrique des peuple-
ments végétaux étudiés. Effectivement, les sorties de l’indicateur fonctionnel selon cette
méthode montrent le comportement temporel de la réserve d’eau réellement utilisable par les
formations végétales. Le déterminisme biophysique contenu dans cette modélisation en fait un
élément de proposition et de reflexion pour la caractérisation fonctionnelle de ces écosystémes.
Un premier niveau d’interprétation est tenté par la comparaison de cette valeur d’eau utilisable
avec I’indice de végétation correspondant. Une évaluation de ce résultat en est tirée (Figure 4-
10).

Les cycles de réserve d’eau moyenne pour chaque formation montrent un comportement qui
ajuste bien le comportement de I’état chlorophyllien (vu par le GVI) pour les formations ou les
ligneux sont fortement présents (forét dense, forét claire et savane herbeuse dense, savane
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arbustive et arborée). Sur le plan phénologique, ceci est en accord avec les éléments connus
(CHAPITRE I, Figure 3-6, page : 58).

Par contre, la dépression dans le comportement du GVI pour les deux classes de formations
forestieres les plus au sud au mois de juillet-aofit semble bien corrélée avec celle de la réserve
d’eau. La signification des données d’entrée (30 ans pour la pluviométrie, 10 ans pour le GVI
et une bonne fiabilité pour les mesures sol) élimine 2 priori toute forme de relation non véri-
fiée. On peut sans doute proposer une explication de cette variation comme le résultat de la
proximité des saisons humides dans les hémisphéres nord et sud lorsque I’on est proche de
I'équateur. En effet, I'impact sur I’alimentation hydrique parait évident. Notons également que
la réserve d’eau semble pratiquement nulle sur une décade de janvier (et pour cette période
uniquement). Ceci peut paraitre inattendu pour des écosystémes considérés comme toujours
humides.

Plus an nord, pour la classe de savane arbustive et arborée, la petite dépression de la réserve
d’eau sur la premiére décade d’aofit ne correspond plus 2 un comportement identique du GVI.
Il est probable que sa briéveté n’affecte pas I’état chlorophyllien sachant que la réserve est
environ 150 mm pour cette période.

Pour les formations ol les strates herbacées sont plus développées, les périodes d’augmenta-
tion forte de la réserve d’eau correspondent toujours aux phases de forte croissance de GVI.
Avant ces phases, il subsiste un décalage entre le début de constitution de la réserve d’ean dans
le sol et le début d’élévation du GVI. L’interprétation de ce déphasage doit &tre prudente au
niveau des cycles moyens. En effet, il est possible que le GVI marque un temps de retard pour
estimer le verdissement chlorophyllien de début de feuillaison et par conséquent pour des fai-
bles recouvrements. Ceci est net pour la classe des steppes sub-désertiques puisque le dévelop-
pement des herbacées en touffes (qui existe véritablement) n’est pas détects par le GVI alors
que pendant 2 mois le sol contient une petite réserve d’eau.

Cette interprétation des cycles moyens qui integrent évidemment des peuplements végétaux
différents sur ’ensemble de la région est complétée par I’analyse des résultats sur le transect
SALT (Figure 4-11). Celle-ci est bien complémentaire de la précédente puisqu’elle ne
s’adresse qu’a des situations locales, ce qui minimise la variabilité des conditions a cette
échelle spatiale.

Pour les sites de Lamto et Ouango-Fitini, les résultats sont conformes 2 I’interprétation des
cycles moyens. Il semble que Ouango soit & une latitude oi la dépression du GVI n’existe plus
malgé une réserve plutdt faible jusqu’en juillet. Ceci correspond bien & I’analyse régionale du
comportement d’ensemble des écosystémes.

Dans la région de Kouka, la réserve est proche ou dépasse 150 mm pendant 2 mois. Cette
valeur semble élevée mais reste compatible avec le cycle moyen correspondant qui se situerait
a la limite de la classe de savane arborée et arbustive et de la classe de savane arbustive. En
allant vers les steppes, on voit la réserve d’eau diminuer et on retrouve le déphasage entre ali-
mentation de Ru et augmentation du GVI. En fait, ces sites reproduisent les comportements
généraux analysés plus haut. Cependant, une remarque mérite d’étre faite. Si I’on observe les
sites de Thyssé-Kaymor, Bidi-Bahn et Banizoumbou qui se situent 2 la méme latitude, les
résultats apportent I’information suivante : la somme de Ru accumulée avant le début de I’aug-
mentation du GVI est de 29 mm a Thyssé, 38 mm a Bidi et de 42 3 Banizoumbou. Si le nombre
de stations analysées 2 cette latitude était plus grand, on pourrait en déduire que 1’accumulation
de Ru doit étre de plus en plus grande avant que ne démarre I’activité chlorophyllienne en
allant dans le sens de la continentalité.
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Figure 4-9 : Cycle d’humidité moyenne intégrée sur I’épaisseur racinaire active par grande for-
mation.
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Enfin, pour tous les cycles (moyens ou localisés sur le transect S.A.L.T) la décroissance du
GVI se fait de fagon nettement différée par rapport 2 la diminution de la Ru décadaire. Cela
peut s’interpréter comme le temps nécessaire 4 I'installation de la phase de désséchement aprés
le maximum de GVI.

D’une maniere générale, ces résultats donnent des comportements logiques et reproductibles.
Il faudrait donc en retenir la pertinence puisque ces interprétations sont fondées sur des flux
hydriques quantifiés et homogenes sur toute la région étudiée.

En conclusion, le modele complet de Thornthwaite conduit bien 2 une estimation acceptable de
la disponibilité moyenne de I'eau pour les écosystémes. Celle ci dégage des comportements
biologiques qui sont significatifs tant sur le plan spatial que sur le plan temporel. Cette métho-
dologie conduit également 4 démontrer la faisabilité d’une régionalisation des flux hydriques 2
I’échelle d’une zone comme I’ Afrique de 1’Ouest. De plus, I’interprétation des résultats inter-
médiaires successifs a montré que cette cette voie apportait :

* des connaissances quantitatives sur les flux qui ont leur sidge au sein des écosystémes,

* des informations biophysiques sur les processus fonctionnels qui sont souvent connus
trés précisément mais ponctuellement et rarement de facon homogene sur une grande
région comme le permet cette approche.

Cependant, dans cette modélisation, la réserve d’ean utilisable par la végétation est estimée de
facon intégrée; c’est & dire que tout se passe comme si le profil d’humidité dans Ie sol était ver-
tical et limité & I’épaisseur racinaire.

Cette approche ne tient donc pas compte :

* de la propagation en profondeur de la phase liquide au deld du réservoir accessible par
les plantes,

* dela communication latérale des flux de ruissellement en surface.

Par ailleurs, le calcul d’évapotranspiration repose sur une approche potentielle qui est exclusi-
vement climatique et sans régionalisation réelle;

Ces remarques aménent maintenant  proposer une amélioration de la description de ces flux
hydriques en interaction avec les écosystémes.

IV-4 Amélioration de la discrétisation verticale des flux

Comme les conclusions précédentes I’ont montré, la modélisation d'un bilan hydrique pose
deux questions auxquelles doit répondre le modle de description choisi (Choisnel, 1990 [4]):

- I'évolution de la réserve en eau dans le sol,

- la connaissance de la contribution de I'évapotranspiration (ETR) au bilan hydrique.
Ce terme d'évapotranspiration réelle est particuli¢rement important pour les peuplements végé-
taux. Aussi, on propose ici d’en chercher une estimation initialisée par des mesures satellites
afin de disposer de la méme information en tout point de la région traitée. Cette approche a
pour objectif de contribuer 4 I’amélioration de la description des flux puisqu’elle &limine la
méthode potentielle. Simultanément, la modélisation développée introduit une partition du
profil en plusieurs réservoirs de redistribution qui doit contribuer également 4 améliorer la des-
cription et la quantification des flux hydriques.
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IV-4.1 Estimation de I’évapotranspiration a I’aide de mesures satellitaires
IV-4.1.a Méthodologie

Les mesures satellitaires en infra-rouge peuvent apporter des renseignements cartographiques
intéressants pour la régionalisation. Cependant, leur contribution & une détermination quantita-
tive de I'évapotranspiration est un apport qui ajoute une quantification des flux réels 4 la con-
naissance de leurs distributions spatiales. Dans ce but, 1a méthode, qui s'appuie sur I'expression
du bilan d'énergie, est celle qui est généralement retenue pour les estimations locales. Elle con-
siste a évaluer le flux de chaleur sensible H & partir de la différence Ts-Ta et & déduire le flux
de chaleur latente LE par la mesure ou I'estimation de Rn-G (cf. chapitre IT).

Cette méthode pose un certain ncmbre de problémes méthodologiques. Le premier concerne
son domaine de validité spatiale et temporelle. On admet généralement que la méthode dite de
la relation simplifiée est acceptable au pas de temps décadaire et sur des régions suffisament
grandes pour que I’intégration spatiale s’applique & des surfaces considérées comme homoge-
nes (si on souhaite affiner cette estimation, il convient de retenir une méthode de mesure des
flux énergétiques a I’interface végétation / atmosphére). Le second probléme méthodologique
est posé par I’estimation du coefficient d’échange thermique h (CHAPITRE II, I1-2.3.a, page :
34) intervenant dans le calcul de H.

Ces difficultés ont conduit Jackson et al. (1977, [19]) a proposer une relation simplifi€e, basée
sur I'équation du bilan d'énergie intégrée sur une journée:

ETR; - Rn; = A - B (Ts 141y - Tamax)? “4.2)
ou: ETR,; et Rn; sont les flux de chaleur latente et le rayonnement net journalier, Ts;41y-
Tap,,x I'écart de température entre la surface du sol et l'air au voisinage de la mi-journée, A et B

(enmm . j'1 . deg'l) des paramétres d'ajustements empiriques (B remplagant 'estimation de hy),
p un terme puissance souvent égal a 1.

Cette approche statistique a été validée dans différentes conditions et justifié théoriquement
par Seguin et al. (1982, [42]).

¢ Justification théorique
A un instant donné, le bilan d'énergie s'écrit:
:ETRl = Rni - Gi - Hi (43)

Si on définit pour toutes les variables instantanées X; une valeur moyenne intégrée sur le pas
de temps journalier X; telle que:

Tj
|
X; = - | Xdt 4.4)
J
0
ou: T; est la durée d'une journée, I'équation du bilan d'énergie devient aprés application de
cet opérateur:

Les simplifications consistent & remarquer que:
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¢ Al'échelle de la journée, le flux de chaleur latente dans le sol G; peut étre négligé (Jack-
son et al., 1977 ([19])), ce qui n'est pas vrai ni sur une base instantanée, ni sur une base
mensuelle;

* Itier et Riou (1982, [18]), on prouvé que les rapports H;/Ru; et Hi/Rn;, dans lesquels les
valeurs instantanées sont prises en milieu de journée, sont, en premiére approximation
équivalents;

* De méme, Seguin et Itier (1983, [43]), on montré que le rapport Rn;/Rn; apparaissait
relativement constant.

Grice 4 ces €léments, on peut réécrire I'équation (4.5) sous la forme:

an an
ETR; = R"j'Hi'Rﬁi = R"i‘]ﬁi'h “(Ts14ry—Tay,,,) (4.6)

Rn.
Ainsi le coefficient B apparaft comme étant égal i 4 - HJ moyenné sur un échantillon suffi-
]

samment grand de journées pour avoir un coefficient stable. L'expérience montre que ce coef-
ficient B n'est pas une constante; il varie suivant le type de surface et le type de climat. Si le
ciel est parfaitement clair et le temps stable au cours de la journée (de facon i ce que les mesu-
res en milieu de journée soient représentatives de I'ensemble de la période diurne), cette rela-
tion constitue une intégration journaliére acceptable de I'équation du bilan énergétique. Elle
apparait donc finalement assez indiquée pour exploiter des données satellitaires en vue 'esti-
mation de I’ETR régionale.

* Signification biologique

Deux mesures physiques sont ainsi déterminantes pour estimer I'ETR. Il s'agit d'abord du
rayonnement net qui représente le flux énergétique incident dont bénéficie la végétation et qui
est & 'origine du flux de chaleur sensible et du flux de chaleur latente. Ensuite, les différences
de températures entre la surface et l'air sont de bons indicateurs puisque la température d'un
couvert découle de la régulation stomatique. Comme seules les zones des méats des stomates
jouent effectivement le r6le d'échangeurs vers 1'atmosphére, leur variation d'ouverture entraine
une variation de température.
Ces mesures sont intéressantes pour deux raisons:

- liaison avec le comportement biologique,

- accessibilité a distance (du moins en partie).
La signification biologique de ces observations rend donc cette approche motivante. La capa-
cité de les obtenir par satellite a des échelles de temps et d'espace validées et adaptées i l'obser-
vation de grands écosystémes donne donc le support nécessaire & l'utilisation de cette approche
de I'ETR pour contribuer au bilan hydrique.

» Validation expérimentale
Diverses expérimentations numériques ont permis, a la fois, de confirmer la possibilité d'une
telle approche, d'en préciser le domaine de validité et de paramétrer les variations des coeffi-
cients A et B avec les conditions de surface. Dans le Tableau 4-3 sont données quelques
valeurs de A et B relevées dans la littérature, qui valident expérimentalement cette formulation
et qui montrent I'influence de certains facteurs sur les valeurs des parameétres A et B.
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A B P Type de végéta- Site Auteur
tion
0 0.64 1 blé Phoenix (USA) | Jackson, 1977 [19]
(1)
L14 0.213 1 Sénégale Lagouarde, 1987
[25]
-045 0.04 372 végétation Lagouarde, 1989
moyenne (9) [24]
-0.45 0.015 372 sol nu Lagouarde, 1989
[24]
0.5 0.185-1n z, +2.455 1 ImmalOcm Simulation Lagouarde, 1989
B = (4) 23]
-1.836 - Inz,+10.0°
0 0.203 1 couvert déve- Lagouarde, 1990
loppé (5) [25]
0 0.127 1 couvert faible Lagouarde, 1990
(6) [25]
0 1 convert continu Lagouarde et al.,
0.0214 + 0.837z, et homogéne (7) 1992 [26]
B = 2. 14 —1
(U +0.31)
0 02 1 couvert discon- Lagouarde et al.,
tinu (8) 1992 [26]

0 0.22 1 Lybie Menenti, 1980 [44]
0.97 0.25 1 sable Simulation Recan, 1982 [38]
0.94 0.245 1 argile Simulation Recan, 1982 [38]
0.49 0.12 1 Z,= 0.0l mm Tunisie Riou, 1982 [44]

1 0.25 1 Zo=1mm Tunisie Riou, 1982 [44]
127 1.64 1 Riou, 1988 [39]

= ——oz3 %)
In(1/z,)

0 0.15 1 Zo=0.7mm Simulation Rosema, 1982 [40]

0 0.25 1 2, =7mm Simulation Rosema, 1982 [40]
1.07 0.25 1 herbacé (2) Crau (F) Seguin et al., 1982

[42]
11 0.25 1 (Ts-Ta)< 0 Seguin et Itier.,
1983 [43]
0 0.18 1 (Is-Ta)>0 Seguin et Itier,
1983[43]
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0 0.22 1 Zo=1cm Seguin et Riou,
1983
0 0.66 1 Z,=10cm Seguin et Riou,
1983
-1.35 0.28 1 Avignon Vidal, 1987 [51]
-0.91 0.29 1 St Gilles Vidal, 1987 [51]
-113 0.29 1 Basse vallée du Vidal, 1987 [51]
Rhéne
0 0.32 1 haricot Walker et al., 1979
[44]

Tableau 4-3: Valeurs expérimentales des coefficients A et B.

(1) Parcelle réduite, au bord du désert -> effet d’advection prépondérant (Ts - Ta < 0).
(2) Prairie irriguée et zone séche a végétation rase.

(3) z, enm.

(4)0.1 <z,encm < 10.

(5) Jachére et mil en pleine saison.

(6) Mil en début de saison.

(7) Couverts continus et homogénes par comparaison avec un large jeu de données expérimen-
tales recueillies au cours de plusieurs campagnes de mesures sur des surface variées (blé,
herbe, sols nus, ...) et dans des conditions climatiques trés différentes (France, Sahel, ...).

(8) Un grands nombre de surfaces en région aride ou semi-aride, ainsi que les cultures en
phase d’implantation ou des cultures en rangs ont un caractére discontinu et présentent des
proportions de sols nus importantes. Le sol devient alors la principale source de chaleur sensi-
ble et est décorrélé du transfert turbulent imposé par la structure de la végétation.

(9) Valable a I'échelle régionale.

I en résulte que les coefficients de la relation linéaire, ont, & priori, de fortes chances d'étre
spécifiques a un type de culture d'une part, et 2 un type de climat d'autre part. La qualité de la
liaison entre ETR; - Rn; et Ts-Ta est susceptible d'étre améliorée par l'introduction de pondéra-

tions prenant en compte I'influence d'autre facteurs météorologiques sur le coefficient h.

* Influence du parameétre de rugosité
Une comparaison entre les relations calculées théoriquement entre ETR; - Rn; et Ts-Ta pour

différentes valeurs du paramétre de rugosité z, et la relation dérivée expérimentalement sur le
site de Ia Crau (Seguin et al., 1983 ([43])) conduisent au graphe suivant (Figure 4-12):
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Figure 4-12 : Influence du paramétre z, dans la formule simplifiée (étude théorique) (Seguin et
al., 1983 [43])

A laide de MAGRET (Lagouarde et Choisnel, 1989 ([22])), modele agrométéorologique para-
métrant les échanges sol-végétation-atmospheére, Lagouarde et al. (1989, [23]) retrouvent ce
type de relation simple et explorent les variations de A et B avec la longueur de rugosité z,,
dans la gamme 1 mm - 10 cm (le paramétre de rugosité z, de surface est de l'ordre de 1/10° de

la hauteur moyenne des éléments constitutifs). Ils trouvent que A prend une valeur peu varia-
ble de 'ordre de 0.5 mm j-1, et que B (exprimé en mm/j), variant de 0.145 pour z, = 1 mm 2

0.498 pour z,, = 10 cm, peut étre paramétré par une fonction hyperbolique de In(z,) (z, en cm):

0.185 - Inz, +2.455

B = 13wz, +100 4.7
Un autre jeu de coefficients est obtenu par Riou et al. (1988, [39]):
1.68
A=127etB = 17z (4.8)

Enfin, 4 I'aide du modele de couche limite atmosphérique présenté par Brunet et al. (1988, [3]),
d'autres relations peuvent étre obtenues, trés proches de celle de Lagouarde et al. (1989, [23]),
mais étendues au cas des couverts forestiers (Figure 4-13). On peut encore citer les travaux de
Rambeal et al. (19835, [37]) sur I'estimation de l'influence du parameétre de rugosité.
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Figure 4-13 : Comparaison entre les relations simplifiées de Lagouarde (1989, [23]) et celles
obtenues avec le modele de Brunet (1988, [3]).

IV-4.1.b Résultats

L’ application numérique de cette méthode impose la détermination des coefficients A et B et la
validation des températures de surface (Ts) pour paramétrer 1’ approche retenue.

Pour déterminer la valeur du coefficient B de la relation linéaire simplifiée, on a employé
I'expression de Lagouarde et al. (1989) étendue 2 des couverts dont la hauteur de rugosité est
comprise entre 1 et 100 cm et avec laquelle nous avons estimé cette hauteur de rugosité
(Tableau 4-4).

Les températures de surface proviennent des mesures effectuées par le radiométre AVHRR 3
bord des satellites NOAA. Du point de vue physique, la différence (Ts-Ta) est & priori positive.
Le cas (Ts-Ta) < 0 doit représenter une situation tout 2 fait exceptionnelle dans le cas de par-
celles de grande étendue (de 1’ordre minimal de 500m x 500m) repérable par télédétection
(Seguin et al., 1982 [42]).

Formation végétale Z, (em)
Steppe sub-désertique et désert 1
Steppe herbeuse 10
Steppe épineuse 15
Savane herbeuse et steppe arbustive 20
Savane arbustive 30
Savane arbustive et arborée 50
Forét claire et savane herbeuse dense 60
Forét dense 100

Tableau 4-4: Hauteur de rugosité.
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En pratique, les mesures de température de surface organisées dans la base de données (cf.
Chapitre IIT) font apparaitre des valeurs de Ts généralement faibles par rapport aux valeurs
connues expérimentalement. Ces températures de surface doivent indiquer la température
apparente maximale de la journée observée. En effet, la méthode considére que Ts doit étre
acquise dans la partie la plus élevée du cycle de température quotidien. Par ailleurs, les valeurs
de température maximales moyennes de I’air qui fournissent les Ta correspondantes peuvent
étre tres €levées comme le montre la Figure 4-14. 11 s’ensuit donc un grand nombre de situa-
tions ol (Ts-Ta) est négatif.

1
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34.00
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Figure 4-14 :Température maximale moyenne (1951-1980) au mois de juillet (Morel, 1992
[33D).

De fait, c’est le décalage de I'heure de passage des satellites pendant la décennie ol les don-
nées ont été collectées qui provoque cet abaissement des Ts restituées. Ces décalages sont
exprimés dans la Figure 4-15 : il apparait des dérives dans le temps qui peuvent dépasser 2.5
heures. La mesure qui est alors acquise est obtenue dans la phase descendante du cycle quoti-
dien de température de surface. Ceci est bien illustré par la Figure 4-16.

11 est donc apparu nécessaire de corriger la température de surface calculée pour essayer d’en
augmenter sa valeur.

La premiére étape de cette correction repose sur la détermination de 1’heure locale de passage
du satellite. Cette valeur peut étre déduite des données orbitales de prise de vue. Pour le cas des
données GVI, il est difficile d’avoir ces données non standards; tel fut notre cas. On a donc
estimé 1I’heure moyene de prise de vue, 2 partir de la courbe de dérive du satellite (Price, 1991
[36]; Figure 4-15) sans correction d’angle de prise de vue (I’heure locale pouvant alors €tre dif-
férente de I’heure moyenne de passage du satellite).

La seconde étape repose alors sur la détermination de la durée du jour pour chaque mesure
concernée ainsi que sur I’estimation du cycle diurne de la température de surface. Pour la zone
sahélienne, ce cycle est tir€ des observations faites au Niger (Kerr et al., 1992 [21]; voir Figure
4-16). La distorsion entre la mesure au sol et la mesure par le radiométre donne le calage de la
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correction qui restitue la température de surface pour la zone sahélienne. Pour les latitudes plus
au sud de la région étudiée, on agit artificiellement sur la forme de ce cycle en modulant
I’amplitude en fonction de I’indice de couverture; ceci repose sur I’hypothése suivante: pour
les surfaces a fort couvert végétal, la température de surface est moins élevée que pour un sol
nu et sa variation au cours de la journée est plus faible grace a la régulation de la température
de la plante par évapotranspiration.

Cette méthode de correction bien que conceptuellement justifiée, est empirique faute de don-
nées adéquates a son établissement: données orbitales et courbes d’évolution diurne de la tem-

pérature de surface pour différents types de couverts.

LOCAL TIME (PM)
(o] L)

N

*sPROPOSEDss _____—

.1 + —t t t

0 1 2 3 4 ans

Figure 4-15 : Variation dans le temps de I’heure de passage des satellites NOAA (Price, 1991
[36)).

Dans I’application numérique, les données brutes proviennent:

- d’une synthése mensuelle de T4 et T5 sur 5 ans (donc 20 points de mesure par mois:
5x4 semaines);
- des données T4 et T5 non corrigées des effets directionnels qui influent sur les résultats
(Kerret al., 1992 [21]) car nous ne disposions pas des angles de visée;

- d’un filtrage spatial, opérateur de réduction de bruit, qui diminue encore Ts.
Les températures de surface sont ensuite estimées par une méthode de Split-Window (SWT
décrite au CHAPITRE III). Ces données sont corrigées simultanément des effets perturbateurs
identifiés plus haut.
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Figure 4-16 : Variation de la température de surface au cours de la journée enregistrée au sol
(trait continu) et estimation de la température de surface par satellite (*) pour 4 dates au Niger
en 1988 (Kerr et al., 1992 [21]).

Par ailleurs, les valeurs de rayonnement net proviennent de données Météosat calculées sur
une année. La stabilité temporelle de cette grandeur a fait admettre pour représentative cette
information annuelle.

Avec ces termes, I’estimation de ’ETR découle alors de I’application de la relation:

0.185Inz, + 2.455
ETR = Rn-—1gmz+10 (s~ 1)

4.9)

Ces valeurs d’évapotranspiration réelle sont calculées en tout point et pour chaque décade du
cycle moyen. Ce résultat intermédiaire du bilan hydrique est illustré en Figure 4-17 avec 12
cartes mensuelles.

La validation d’ensemble de ce résultat est délicate. A défaut de mesures expérimentales en
nombre suffisant, on propose d’abord d’évaluer globalement le comportement spatial et tem-
porel de PETR cartographiée. La variation saisonniére apparait logique mais les valeurs €le-
vées en février méritent une attention particuliére (voir plus loin). Un élément est & remarquer:
c’est la persistance d’une zone a 2-3 mm principalement sur la Mauritanie et le nord du Mali
en juin, juillet et aot. On peut éventuellement tenter de ’expliquer par I’information climati-
que: celle-ci montre une pluviométrie sur I’ ouest de la région qui correspond a la méme zone.
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De plus, la demande atmosphérique est élevée comme 1’indique la température de I’air visible
dans la Figure 4-14. L’ETR calculée (Figure 4-18) présente un phénomeéne voisin dans la
méme zone mais légérement décalé dans le temps.

D’une manigre générale, I’estimation de 'ETR donne des valeurs plus élevées que le calcul
dérivé de Thornthwaite. En particulier, cette différence est souvent située dans les écosystémes
les plus ligneux: de 1 &4 3 mm. Ceci s’explique vraisemblablement par les limitations dans
Iestimation de I’ETR sur les couverts 2 forte longueur de rugosité. Cette observation est con-
fortée par les résultats présentés sur le transect S.A.L.T (Figure 4-19). Ceux-ci montrent bien
que les différences les plus marquées sont dans les sites les plus ligneux. L’illustration en est
donnée si ’on compare les graphes obtenus pour les sites de Ouango-Fitini et du Gourma.
Dans le premier, trés arboré, les deux approches montrent une différence quasi-permanente de
3 mm. Le second site, totalement steppique, présente deux valeurs souvent identiques ou trés
voisines et ne différent jamais plus de 2 mm pendant un seul mois. Sur un plan plus ponctuel,
on a comparé les valeurs de ’ETR dérivées des mesures de Le Roux (1995, [28]) pour les
décades correspondantes (on fait donc 1’hypothése que les périodes de mesures & Lamto sont
dans des phases climatiques moyennes). Les écarts sont inférieurs & 1.5 mm; ce qui reste de
toute facon difficile & interpréter entre une mesure ponctuelle et une information régionalisée
sur toute 1’ Afrique de 1I’Ouest.

Il n’en reste pas moins que cette information garde sa cohérence spatiale compte tenu de
I’homogénéité li€e & I’application du méme modgle d’estimation sur toute la région étudiée.
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Figure 4-17 : Carte d’évapotranspiration réelle mensuelle (méthode simplifiée).

-104 -



Caractérisation hydrique des écosystémes de P Afrique de 1’Ouest
Amélioration de la discrétisation verticale des flux

O 00 ~J O\ Wt Putod NI
g

O]

VONIOMAWN=OD

Figure 4-18 : Carte d’évapotranspiration réelle mensuelle estimée (méthode de Thorntwaite).
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Figure 4-19 :Comparaison de ’ETR calculée par la relation simplifiée et par Thornthwaite.
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1V-4.2 Approche multi-réservoirs

La modélisation dont le développement est présenté ci-dessous vient compléter la régionalisa-
tion des flux d’évapotranspiration. Elle propose d’améliorer la simulation des flux hydriques
dans les écosyst&mes par:

- discrétisation de la description de la fonction de production des flux verticaux,

- introduction d’une communication latérale simulant la fonction de transfert dans les
flux horizontaux,

- adaptation de cette modélisation 2 la résolution spatio-temporelle des paramétres
caractérisant la végétation et le sol.
C’est ce développement qui est appelé approche multi-réservoirs.
Une discrétisation spatiale est appliquée 2 la région étudiée et conduit & un maillage carré de
16x16 km. Celui-ci est choisi pour &tre homogene avec les mesures satellitaires employées.
Les processus concernant les flux hydriques qui interviennent dans le fonctionnement des éco-
systémes et qui sont modélisés sont les suivants:

- les précipitations,

- I'interception par le couvert végétal,

- 'infiltration qui alimente le flux d’eau 2 travers la surface du sol,

- le ruissellement de la partie non infiltrée,

- la percolation qui régit I'évolution de I’ean dans le sol au dela de 1a couche racinaire

- I’évapotranspiration décrite précédemment.

Ainsi, nous avons retenu quatre réservoirs figurant les différentes couches qui décrivent le pro-
fil vertical dans I’écosystéme:

- le couvert végétal: réservoir d’interception,

- la surface du sol: réservoir de rétention, généralement de ruissellement,
- la couche “superficielle” dans le sol: réservoir supérieur, défini par I’épaisseur racinaire,

- les couches “profondes™ du sol: réservoir inférieur, d’ accumulation.

Le modele développé peut étre schématisé par I’organigramme suivant (Figure 4-20):
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Figure 4-20 : Organigramme du modgle & réservoirs.
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* L’interception

L’interception est I'un des paramétres qui est le plus difficile 3 estimer. L’eau qui est intercep-
t€e par le couvert végétal est:

- soit directement évaporée sans toucher le sol,

- soit elle arrive au sol (par exemple par ruissellement le long des tiges) avec un déca-
lage par rapport 2 la précipitation.
Dans le premier cas, on considére que le calcul de I’évaporation réalisé 2 partir du signal satel-
litaire intégre cette évaporation. Dans le deuxiéme cas, on la comptabilisera, avec un retard,
avec I’eau qui touche le sol; cette eau sera disponible quelques heures apres la fin de la pluie.
Plus la végétation sera dense, plus la quantitée interceptée sera grande et plus le temps de
retard sera important. Dans le cas présent, on consideére que la résolution décadaire n’affecte
pas cette partie des flux.
Par contre, afin d’affiner I’influence de la structure de 1a végétation sur ce premier terme de la
fonction de production, on a introduit une fonction d’interception dépendant de I’état chloro-
phyllien.
Celle ci est calculée & partir de I'intégration du GVI dans le temps. La grandeur obtenue
devient alors un indicateur de I’indice foliaire. C’est cette caractéristique de I’écosystéme qui
génere Iinterception. Elle est simulée par un asservissement 2 la variation de ce paramétre i

raison de 0.1 mm / m? de surface foliaire et par jour.

¢ L’infiltration
Nous approchons le profil d’infiltration du sol par une exponentielle d’aprés la formule de
Horton (ANNEXE B, II-1.1, page : 167). Rappelons que plus un sol est humide a Porigine,
moins son infiltrabilité sera élevée a cause des gradients de succion plus faibles. En général,
I'infiltrabilité est élevée au début, et en particulier quand le sol est initialement trés sec.
1 est tres difficile d’évaluer, de maniére simple, 1’infiltrabilité initiale du sol. Celle ci dépend
de ’humidité, de la succion, de la texture, de la structure et de la stratification du profil, etc.
Pour simplifier I’estimation de cette quantité, on fera I’hypothése que le sol est sec (pas
d’humidit€) an moment de I’initialisation. Cela est vrai dans la majeur partie des cas, si I’on
initialise le modéle au mois de janvier. A cette période la plupart des sols sont sec (saison
séche), sauf pour les régions humides avec une végétation pérenne.

La quantité d’eau qui s’infiltre dans le sol vient s’ajouter  celle déja stockée dans le sol qui
évolue au cours du temps. Notre discrétisation ne nous permet pas de suivre I’évolution de ce
profil d’humidité. On ne peut donc rendre compte des phénoménes apparaissant dans les sols
stratifiés. Or on sait, par exemple, que dans le cas d’une couche de structure grossitre superpo-
s€e sur une couche & structure plus fine, cette derniére impose, 4 la longue, le régime d’infiltra-
tion. De méme, on ne prend pas en compte 1’état de surface, en particulier les crofites qui
diminuent I’infiltrabilité et augmentent la rétention de surface et le ruissellement. Cela pourrait
étre réalisé par I’intermédiaire d’un réservoir suplémentaire qui conditionnerait I’ infiltrabilité.

Nous distinguons I'infiltration verticale vers les couches profondes (percolation), de I’infiltra-
tion horizontale vers le voisinage du point considéré.

Lorsqu’il n’ya plus de lame d’eau en surface, la progression de 1’eau dans le sol ne cesse pas
pour autant. On parle alors de redistribution: la teneur en eau du sol tend 2 s’approcher de la
capacité au champ. Ce phénomene est complexe, d’autant plus qu’il met en jeu des phénome-
nes d’hystérisis (CHAPITRE II, II-2.2.a, page : 26). On peut, cependant, approcher le profil de
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redistribution par une exponentielle décroissante selon 1’idée utilisée par Horton pour la déter-
mination de 1’infiltrabilité.

» e ruissellement

On sait que I’eau s’écoule dans la direction de plus grande pente et que sa vitesse de ruisselle-
ment est proportionnelle a la pente; cependant, on ne peut en déduire pour autant le débit exact.
Par ailleurs, la simulation du ruissellement doit &tre traitée en espace discret pour I’application
numérique. Deux questions doivent alors étre résolues:

- comment définir le voisinage permettant de traiter les transferts latéraux dans un
systéme tramé?

- comment déterminer la fraction d’eau qui s’écoule dans chacune des mailles en
aval?
Ceci explique que la plupart des modéles font I’hypothése d’un ruissellement unidirectionnel.
On peut ainsi reprendre les équations €laborées par les hydrologues pour le calcul de débits
dans les canaux. En général, c’est ’équation de Chezy-Manning qui est mise en oeuvre. En
particulier, c’est celle qui est retenue dans le modele HSPF (ANNEXE B, II-2.2, page : 168),
élaboré a 1’école des Ponts et Chaussées (Kauark Leite, 1990 [20]). Elle permet d’évaluer le
débit dans le cas d’un écoulement turbulent. Pourtant, I’équation de Manning est empirique et
mal adaptée au probléme. On est donc en droit de mettre en cause sa validité par une simple
étude d’homogénéité. Elle intervient surtout pour le calcul de débit, dans des chenaux dont on
connait parfaitement la géométrie. Ce module est donc a améliorer.
Dans I’application numérique développée pour le modéele d’eau efficace, 1a fonction de trans-
fert s’applique aux huit voisins d’une maille. L’intensité des flux qui s’en suit dans les sites
recepteurs est déterminée par la topographie.
Cette partie du modele permet donc de gérer I’écoulement de la lame d’eau libre disponible.
Elle introduit ainsi un premier niveau de régionalisation du flux hydrique horizontal. La suite
du transfert est traitée au pas de temps suivant en fonction de I’état du réservoir de surface de
la maille réceptrice.

IV-4.3 Résultats

L’ application du modele multi-réservoirs a pour objectif de simuler 1’évolution annuelle de la
réserve d’eau au sens de cette approche. Elle délivre donc une quantification qui est obtenue de
facon homogene sur la région étudiée.

Le terme intermédiaire fourni par ’humidité moyenne du réservoir supérieur démontre le
caractére spécifique de I’approche multi-réservoirs par rapport & 1’approche moyenne de
Thornthwaite.

Ce comportement apparait en comparant les humidités moyennes des mémes zones produites
par les deux types de modélisation. Pour cela, on exploite les sorties des deux simulations sur
les sites du transect S.A.L.T: Figure 4-21 pour la méthode de Thornthwaite et Figure 4-22 pour
le modeéle & plusieurs réservoirs. (En fait, 1a Figure 4-21 est I’application aux sites S.A.L.T des
cycles moyens des formations exprimés par la Figure 4-9).

Le modele complet de Thornthwaite montre une humidité moyenne qui atteint la capacité de
rétention dans les formations les plus boisées au sud du transect: sites de Lamto, Ouango-Fitini
et Kouka. A Lamto, I’humidité moyenne correspond & une réserve de 220 mm pendant 1.5
mois et reste supérieur a2 150 mm pendant 5 mois. A Ouango et & Kouka, ce palier atteint res-
pectivement 190 mm et 110 mm pendant 7 décades (ces durées confirment les caracteres des
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cycles moyens visibles dans la Figure 4-9). De telles situations de paliers existent également
sur les sites de Bidi-Bahn, Thyssé-keymor et Banizoumbou alors qu’elles n’apparaissent pas
dans les cycles moyens.
Les résultats obtenus sur les mémes sites avec les sorties du modele développé dans ce travail
(Figure 4-22) sont trés différents. Tout d’abord, les situations de palier 2 1a capacité de réten-
tion n’apparaissent plus. D’une maniére générale, les réserves intégrées sur la hauteur pour
I’humidité moyenne calculée dans le réservoir supérieur sont beaucoup plus faibles; exemple:
valeur maximale & 100 mm pour les sites les plus au sud. Par contre, le temps de constitution
de la réserve aprés le début de la saison des pluies est plus constant et représente sans doute
mieux le comportement des mécanismes d’humectation & cette &chelle. Enfin, la réponse tam-
ponée qu’offre cette quantité par rapport 2 la pluviométrie parait plus réaliste. Ainsi, le com-
portement des trois sites de méme latitude (Bidi-Bahn, Thyssé-Keymor et Banizoumbou) est
interessant. Tout d’abord, dans les trois cas, la réserve commence 2 s’accumuler & la cinquiéme
décade de la saison des pluies. Ensuite, I'intégrale de cette réserve dans le temps décroit avec
la continentalité croissante.
Cette analyse conforte la nécessité d’une meilleure discrétisation verticale de la description des
flux méme a cette échelle. En effet, la diminution de ces quantités se comprend bien puisque:

- dans le réservoir supérieur du sol, il y a une possibilité de percolation profonde,

- lorsqu’une lame d’eau libre se crée, le modele 1a transfére vers les mailles voisines
situées en aval,

- I’évapotranspiration repose sur des mesures qui lui conférent une quantification et
une régionalisation acceptables & ce stade de développement.
Le caractére spécifique de la modélisation multi-réservoirs pour estimer 1’eau efficace dans les
formations végétales se trouve donc justifié par ces résultats.

L’analyse des résultats de cycles de réserve d’eau calculés par ce modgle pour les formations
dans leur ensemble apporte deux groupes d’interprétations et d’informations interessantes.

Le premier concerne le comportement moyen de la réserve utilisable par les peuplements. Les
sorties de I’indicateur fonctionnel représenté par cette approche sont données en Figure 4-23
pour les cycles moyens des différentes formations. Pour chacune d’entre elles, il apparait que
le maximum de Ru est synchrone du maximum de GVI. Cette simultanéité des comportements
saisonniers existe pratiquement pendant toute I’année pour les formations fortement ligneuses
(classes de forét dense, forét claire et savane herbeuse dense, savane arbustive et arborée). De
plus, la dépression dans I’état chlorophyllien mesuré par le GVI en juillet-aofit se trouve appa-
remment bien déterminée dans la forme du cycle de Ru. L’évolution de la réserve pour les trois
formations ligneuses se trouve également parfaitement synchronisée avec le GVI sur tout le
cycle.

Plus au nord, ce déterminisme reste évident méme avec une période de constitution de la
réserve qui est plus longue. Lorsque celle ci augmente fortement, la croissance de GVI est
alors simultanée. Dans ces formations du domaine sahélien, on remarque un décalage de plus
en plus en grand entre la perte d’eau dans la couche racinaire exprimée par Ru et la diminution
du GVI. Ceci est de plus en plus marqué en allant de la savane herbeuse et steppe arbustive
jusqu’a la steppe herbeuse. Le début de cette phase parait bien déterminé: pour toutes ces for-
mations, le début de diminution du GVI se situe toujours dans la méme décade que le début de
réduction de la réserve d’eau.

Sur le plan quantitatif, cette approche produit des valeurs de Ru sensiblement plus faibles que
la simulation de Thornthwaite-Mather. Ce résultat parait logique compte tenu de la gestion des
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flux qui est simulée dans ce cas. Il est semble donc que la simulation du ruissellement, la per-
colation sous le réservoir racinaire et I’intégration dans le temps de ces flux améliore le réa-
lisme de cette description de la disponibilité de I’eau a cette échelle spatio-temporelle.

Ainsi, les réserves maximales n’atteignent qu’environ 100 mm en saison humide. Ces valeurs
varient peu sur un grand domaine de latitude: des foréts denses aux steppes épineuses. Par con-
tre, ce sont les durées pendant lesquelles le réservoir de la couche racinaire contient une forte
réserve qui sont trés différentes. Cette quantification montre que les classes de forét ont une
réserve d’eau proche de 100 mm pendant 4 mois. Dans 1’autre partie du cycle moyen de Ru, la
réserve est inférieure 2 10 mm pendant 5 décades. Comme cela a été souligné en IV-3, cela
mérite une interrogation dans le cas des formations de milieu humide. Cette durée est évidem-
ment beaucoup plus longue lorsque les formations sont plus au nord. Cependant, il est intéres-
sant de remarquer que Ru maximum peut encore atteindre 100 mm pour la classe de savane
herbeuse et steppe arbustive et 85 mm pour la classe de steppe épineuse. Dans ces deux cas,
ces réserves ne restent a ce niveau que pendant 4 décades. Dans les steppes herbeuses, 1a durée
de réserve d’eau maximum est également de 4 décades. Il semble donc qu’on atteigne une
sorte d’équilibre de la réserve qui est de 4 décades pour toutes les formations 4 dominante her-
bacée. Les meilleures conditions d’alimentation hydrique ne dureraient donc qu’environ 1.5
mois dans cette partie de la région.

Le second groupe d’informations sur les écosystémes que 1’on peut obtenir de cette modelisa-
tion vient de I’interpétation des résultats sur le transect S.A.L.T (Figure 4-24).

Tout d’abord, ceux-ci montrent que le modele a bien un comportement d’indicateur fonction-
nel. Ceci apparait pour tous les sites oll, aprés la période d’humectation du sol, il existe une
correlation évidente entre les variations de Ru et de GVI. En particulier, la dépression de
juillet, aotit du GVI sur le site de Lamto est accompagnée par la variation de la réserve d’eau.
De plus, les deux cycles varient simultanément sur I’ensemble de 1’année. Cette observation
est également évidente pour le site de Ouango-Fitini. Elle reste encore valable aux latitudes
plus élevées des sites de Kouka et de Bidi-Bahn. Pour ce qui concemne le site de Gourma, le
modele fait apparaitre une réserve d’eau faible mais significative pendant dix décades mais le
GVI ne manifeste aucune variabilité associée. On retrouve le probléme de sensibilité du GVI
déja évoqué. Il n’est donc pas possible de tirer une conclusion sur ce site. L’observation des
résultats d’ouest en est a la latitude de Thyssé-Kaymor, Bidi-Bahn et Banizoumbou confirme
la décroissance de la réserve d’eau déja suggérée par les humidités moyennes.

Un résultat synthétique sur le plan spatial est présenté en Figure 4-25. 1l s’agit de la somme de
la réserve d’eau en tout point. Une premiére constatation peut Etre faite. A 1’exeption des zones
de forét dense, la partie sud de la région montre une dépendance de la répartition du cumul
d’eau par rapport & la nature du sol. Cette influence semble exister jusqu’a une latitude relati-
vement au nord du domaine sahélien. Une deuxiéme constation est la dépendance climatique
de cette distribution dans la partie de la région située au sud du désert. On pourrait s’attendre a
une extension spatiale plus importante de cette frange qui s’assimile nettement a la répartition
de la pluviométrie.

Dans I’ensemble, ces résultats paraissent significatifs sur le plan de I’interprétation biologique.
Par ailleurs, dans cette approche, tous les termes intermédiaires de flux sont quantifiés. L’ ana-
lyse peut donc s’appuver sur des valeurs de transfert de masse reproductibles. Enfin, si I’on
compare ces résultats avec les données équivalentes fournies par la méthode Thornthwaite-
Mather, il semble bien que ce modele d’eau efficace soit un bon indicateur du fonctionnement
apparent.
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Figure 4-25 : Cartographie de la réserve d’eau.
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IV-5 Conclusion

Les résultats obtenus et présentés dans ce chapitre au travers de quelques cycles annuels signi-
ficatifs ameénent un certain nombre de conclusions thématiques et méthodologiques.

Sur le plan méthodologique, I’approche mono-réservoir par la méthode compléte de Thorn-
thwaite est plus robuste et plus physique que les autres approches mono-réservoirs dévelop-
pées récemment. En particulier, cette méthode recherche la stabilité du bilan entre le début et la
fin du cycle annuel décrit. De fagcon complémentaire, dans 1’approche multi-réservoirs, I’inté-
rét de I’effort de modélisation couplée des flux verticaux avec les flux horizontaux est apparu
avec les résultats du modele d’eau efficace sur I’estimation de la réserve utilisable par la
plante. Le comportement de cette quantité en fonction du temps pour la quasi-totalité des for-
mations végétales parait réaliste et acceptable.

Cependant, dans ce domaine, il faut noter deux éléments déterminants. On a admis que la des-
cription de I’évapotranspiration réelle par le rayonnement et la différence des températures
était significative a I’échelle spatiale du GVI et 4 1a périodicité décadaire. Or, ces résultats sur
I’ETR montrent qu’il est important de mieux estimer la température de surface (correction des
effets directionnels, maitrise des effets latéraux, influence de la partition sol-végétation et
autres états, ...). De plus la difficulté de validation de ces termes est grande a ces €chelles spa-
tio-temporelles, puisque I’on recherche la caractérisation moyenne d’une situation de réfé-
rence. En effet, il est peu probable qu’il existe des expérimentations assez longues pour donner
des valeurs moyennes autres que pour certains parametres d’entrée (température de I’air,
rayonnement net, humidité du sol, ...). Il conviendra donc d’apporter des améliorations dans la
partie flux verticaux, tant dans le sol que pour la partie aérienne de la végétation. Enfin, il sem-
ble bien qu’une prise en compte compléte des flux latéraux soit indispensable.

Sur le plan thématique, on peut dire de facon synthétique que le type d’approche proposée avec
les modeles testés et développés constitue un outil d’interprétation intéressant pour la caracté-
risation fonctionnelle de la végétation du point de vue hydrique a I’échelle régionale. Plus pré-
cisément, plusieurs aspects méritent d’étre soulignés.

Tout d’abord, et bien que cela n’était pas recherché, le résultat intermédiaire de cartographie
des grandes formations végétales est un acquis. Sa signification due aux dix années de données
utilisées et a I’évaluation qu’il a été possible d’en faire parait satisfaisante.

Ensuite, la quantification des différents flux est importante pour 1’évaluation des transferts
mais également parce qu’elle apporte des éléments objectifs pour toute interprétation. Ainsi, la
détermination des flux hydriques moyens a permis de présenter une caractérisation biophysi-
que des processus dans les écosystémes pour la partie li€e au transfert d’eau.

En particulier, on peut chercher & comprendre le déterminisme du déphasage entre 1’apport des
précipitations et la période fortement chlorophyllienne des formations végétales. On constate
en observant les résultats des Figure 4-23 et Figure 4-24 que dans de nombreuses situations le
décalage a été réduit ou méme, a disparu en grande partie. Ceci semble confirmer le fait que
c’est le bilan hydrique qui est déterminant et non 1’apport d’eau total (méme s’il y a peu de per-
tes en surface) (Box, 1961 [2]; Holdridge, 1967 [15]).

Pour préciser ce mécanisme, deux hypothéses peuvent €tre faites: origine biologique ou ori-
gine pédologique du comportement de la phénophase chlorophyllienne par rapport au bilan
hydrique. Dans les foréts humides, il y a un synchronisme fort entre GVI et bilan: cette situa-
tion traduit la phénologie trés mélangée des arbres dans ces formations. Plus au nord, le déca-
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lage reste faible pour les foréts claires et savanes herbeuses denses et les savanes arbustives et
arborées. Dans ces situations, on sait que le début du développement foliaire et chlorophyllien
anticipe I’augmentation de la disponibilité de I’eau. Ce comportement biologique a souvent été
remarqué dans les parties trés arborées des savanes du domaine soudanien (Trochain, 1980
[50]). Lorsque la densité des ligneux diminue dans le nord des savanes soudaniennes et dans
les savanes herbacées du domaine sahélien, le décalage devient de plus en plus marqué. On
peut concevoir dans ces situations que la faiblesse de la réserve dans le sol dans cette phase ne
permet pas aux formations d’entamer immédiatement leur développement chlorophyllien. En
fait, ce comportement de I’eau dans le sol interagit avec la structure d’enracinement (Menaut,
1973 [32]; Trochain, 1980[50]) et I'activité physiologique qui en découle en est normalement
affectée (Woodward, 1987 [57]; Cosgrove, 1984 [6]).

En conclusion, il apparait bien que la méthodologie développée est prometteuse pour proposer
une régionalisation des interactions entre flux hydriques et écosystemes. Cependant, un travail
d’exploitation systématique des sorties du modele de bilan hydrique serait également néces-
saire pour améliorer 1’interprétation biologique de ces résultats.
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V-1 Introduction

L’objectif de ce chapitre est d’améliorer la régionalisation du bilan hydrique en se plagant &
I'échelle d’un grand bassin versant comme celui du haut-Niger. L’apport principal de ce chapi-
tre est une description mécaniste des flux latéraux qui n’ont été pris en compte que localement
dans le chapitre précédent. Il y a une réalisation explicite du couplage entre les flux horizon-
taux et les flux verticaux. Ces derniers sont affinés par une estimation de 1’évapotranspiration
réelle forcée par des mesures satellitaires. Le jeu de données provient d’une séquence de 250
images NOAA / HRPT acquises & I’échelle kilométrique sur 1’ Afrique de 1’Ouest entre février
1990 et janvier 1991.

Pour cela, on met en oeuvre un modele hydrologique distribué (M.H.D) - le modéle
CEQUEAU - dans lequel on introduit trois fonctions physiques nouvelles.

Tout d’abord, la résolution du M.H.D. est améliorée par rapport a I’étude du bilan hydrique

régional du chapitre précédent: la maille de calcul est ici de 25 km?. La portée du modéle est
augmentée puisque la limite des 200 carreaux (350 carreaux partiels) de la version opération-
nelle est élevée & 50.000 carreaux.

Ensuite, 1a détermination de la physiographie qui conditionne les flux en surface ne répond
plus 2 une paramétrisation estimatrice: elle est remplacée par une description analytique de la
surface qui permet d’initialiser le modele avec des grandeurs physiques.

Enfin, la fonction d’évapotranspiration potentielle pondérée est remplacée par une fonction
d’évapotranspiration réclle intégrant la réserve d’eau du sol et qui est forcée par des mesures
satellitaires en chaque maille.

Dans cette approche, la validation repose en partie sur les débits et cherche & préciser la répar-
tition spatiale de la disponibilité de 1I’ean. Sur le plan méthodologique, cette stratégie consiste
donc principalement & faire évoluer le MHD en remplagant des sous-modeles conceptuels par
des mécanismes biophysiques. L’intérét est évidemment double: d une part, on réduit le nom-
bre de paramétres de calage, et, d’autre part, il est toujours possible d’améliorer un sous-
modele physique (ex: résolution de 1’équation de Richards, non par la solution de Philip, mais
par la méthode des différences finies).

Tous ces choix répondent donc 4 I’objectif de mieux connaitre les flux hydriques dans les éco-
systémes et de mieux comprendre les interactions correspondantes.

V-2 Le bassin supérieur du fleuve Niger

V-2.1 Détermination du bassin et des sous bassins

Une des premiéres informations nécessaires 2 1a régionalisation des flux hydriques est 1a subdi-
vision de la région étudiée en bassins versants. Cette donnée est la premiére initialisation qui
applique des compartiments physiques aux flux.

Dans le cas présent, la détermination des bassins de méme exutoire est calculée a partir des
données d’altimétrie indiquées au CHAPITRE III. Ces données provenant de I’USGS (III-5.2,
page : 61) et fournissant la topographie i 1a résolution spatiale de 30 x 30 secondes d’arc, ont
fait 1’objet d’un contrfle de qualité, notamment dans la zone trés plate du delta intérieur du
Niger. II est apparu nécessaire d’apporter des corrections & ce modéle numérique de terrain
(MLN.T.) aprés détection des anomalies importantes dans cette région. Celles-ci ont été faites
par numérisation des courbes de niveaux nécessaires, introduction de points cotés et interpola-
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tion de ces nouvelles informations.

La donnée ainsi obtenue est exploitée pour calculer les pentes et les orientations (Figure 5-1)
des surfaces d’écoulement. Ces deux informations permettent de déterminer les lignes de par-
tage des eaux qui délimitent les bassins versants. Dans notre application, I'union des bassins
versants du haut Niger détermine le domaine indiqué en Figure 5-2.

Une premidre remarque s’impose: 1’aspect artificiel du sous-bassin nord est dQi au relief trés
plat, ce qui était déja bien visible en Figure 5-1. Une seconde observation se dégage également:
la correspondance entre limites connues et limites estimées est bonne au sud et en rive droite
du fleuve. Au nord, avec ’artefact mentionné plus haut, on voit apparaitre la prise en compte
du réseau fossile qui se trouve défini & cause de ses traces dans le model€ de terrain.

La limitation au point le plus en aval sur le Niger a été choisie volontairement pour bénéficier
des données de contrdle que peuvent apporter les stations hydrométriques de la région de Nia-
mey (Figure 5-3).

Une application plus détaillée du calcul des limites de bassins versants permet de retrouver les
superficies des bassins d’ordre inférieur. Les résultats en sont présentés dans le Tableau 5-1 et
comparés aux sources d’informations existentes au préalable: Global Runoff Data Center
(GRDC), Hydroniger et U.S.AID ([21]) (dans ce tableau, pour les stations indiquées, on dis-
pose des débits journaliers enregistrés entre 1975 et 1994).

Ce tableau montre tout d’abord que le calcul réalisé est plus complet que les données existentes
(3 I'exception du bassin de Mopti pour les raisons de non-convergence évoquées plus haut). Il
indique également que les résultats sont généralement en bon accord avec les données connues
(2 quelques exceptions prés: ex. Ke-Macina, Dire, Tossaye, Ansongo).

Pour I’expérimentation de régionalisation du bilan hydrique qui est décrite ici, ces résultats
présentent I’intérét trés important de leur homogénéité d’acquisition.

Sur la Figure 5-4 est représentée la localisation des stations pluviométriques disponibles pour
les années 1986 & 1990. Bien que le nombre de stations soit levé (490 stations), leur réparti-
tion est inhomogene et certaines régions du bassin versant ont pen ou pas de stations. En parti-
culier la zone montagneuse de la Guinée (ou le fleuve prend sa source et ol la pluviométrie
dépasse 1’isohyétes 1000 mm) ne dispose pas de relevé. Cela aura une conséquence sur les
débits calculés (comme nous le verrons plus tard) qui seront alors sous estimés pour cette
région. De méme, le nord de la zone dispose de peu de stations, mais ce manque relatif de
mesures, n’influencera pas (ou peu) les résultats car on se trouve dans le domaine sahélien
avec une précipitation annuelle inférieure & 200 mm.
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Figure 5-2 : Découpage du bassin versant estimé (zone grisée), et réel (trait continu).
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Figure 5-4 : Localisation des stations pluviométriques (+) utilisées (années 1986 -> 1990).
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Superficie donnée Superficie
N° Station Cours d’eaun Lat. Long. () calculée
sourcel | source2 (km®)
1 Niamey Niger 1352N 208E 700000 899696
2 Banankoro Niger 1168N B6TW 70740 72412
3 Gouala Sankarani 1197N 823w 35300 35300 33924
4 Selingue Sankarani 1158N 817TW 34200 34200 32059
5 Madina Baoule 1080N 76TW 7900 9250
6 Koulikoro Niger 1287N T55W 120000 120000 120501
7 Bougouni Baoule 1140N 745W 15700 15700 16415
8 Kolondieba Banifing 1107N 685W 3050 3515
9 Dioila Baoule 1252N 680W 32500 32500 31095
10 Pankourou Bagoe 1142N 65TW 31800 31800 32274
11 Kirango Niger 1372N 605W 137000 137000 134430
12 Douna Bani 1322N 590w 101600 101600 102178
13 Konoro Banifing 1202N 568W 14300 14980
14 Ke-Macina Niger 1395N | - 537W 141000 141000 214686
15 Benenikeni Bani 1338N 492W 116000 116000 113965
16 Sofara Bani 1402N 425W 129000 129400 129073
17 Mopti Niger 1453N 422W 281600
18 Akka Issa Ber 1540N 423W 388890
19 Tonka Niger 1613N 375w 397398
20 Dire Niger 1627N 338W 340000 340000 424064
21 Koryoume Niger 1667N 303w 342000 426714
22 Tossaye Niger 1693N 058W 348000 355000 631114
23 Ansongo Niger 1567N 050E 566000 455000 760529
24 Dolbel Garouol 1462N 030E 7500 6322
25 Kandadji Niger 1457N 100E 818412
26 Tera Dargol 1402N 075E 2750 2979
27 Kakassi Dargol 1385N 147E 6940 7908
28 | Garbe-Kourou Sirba 1378N 166E 38750 45089

Tableau 5-1: Liste des stations hydrométriques et superficie des bassins versants
correspondants (source 1: GRDC ou HYDRONIGER; source 2: USAID).
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V-2.2 Débits du fleuve Niger

La chronique des débits du Niger constitue avec celle du Sénégal 4 Bakel, I’information inté-
grée la plus complete dont on dispose sur les variations hydroclimatiques de I’ Afrique de
1I’Ouest depuis le début du siécle. La premigre station hydrométrique du fleuve Niger a été ins-

tallée 3 Koulikoro en 1907. Les précipitations varient de plus de 2000 mm an"! dans les monta-

gnes de Guiné jusqu’a environ 200 mm an™! dans le delta intérieur.

Son régime est original: la crue saisonniére est alimentée de fagon irréguliére par les pluies
d’hivernage. Le maximum de la crue se situe en septembre-octobre & Bamako, fin octobre a
Mopti, décembre & Kabara et fin janvier & Gao. A Koulikoro, le débit moyen en période
d’étiage (avril) est de 70 m>/s (minimum absolu: 18 m3/s), tandis que le débit moyen en
période de hautes eaux (septembre) est de 5 290 m3/s (crue maximum observée: 9 700 m3/s en
1925). Le débit moyen annuel s’établit quant & Iui a 1 550 m>/s. Ces régimes moyens sont don-
nés dans la Figure 5-5 (Touré, 1980 [20]).

Le régime des précipitations commande la grande variabilité saisonni¢re des débits du fleuve.
Pendant 6 mois, de janvier 2 juin, les débits des basses eaux représentent moins de 7% du débit
annuel. La remontée des débits s’annonce en mai, mais ne devient vraiment significative qu’au
mois de juillet. Le coefficient mensuel d’écoulement du mois d’aofit est de 17%, il passe a
30% en septembre et 25% en octobre; le maximum de la crue a lieu généralement dans la

seconde quinzaine de septembre. La décrue est rapide et dés la fin novembre, on se trouve en
phase de vidange des réserves souterraines.

Le barrage hydro électrique de Sélingué sur le Sankarani - avec une réserve de 2 109 Mm?>
(moins de 5% de I’écoulement total interannuel) - n’affecte pas de maniére significative le
régime des hautes eaux, en revanche, les étiages se trouvent renforcés.

La derniére station du Niger avant son entrée dans la cuvette lacustre est celle de Ké-Macina

(dont le bassin est de 141 000 km?). Les modules ont perdu de 250 & 50 m>.s™! suivant les
années; le prélévement naturel (évaporation) et celui dfi aux irrigations (Office du Niger en
particulier) serait en moyenne de 135 m>.s7), soit prés de 10% de 1’apport hydrique initial. Le
module interannuel est de 1207 m3.s! surla période 1952-1990.

En rive droite du Niger, le Bani draine les eaux d’un bassin versant a peine moins important

que celui du Niger. Le bassin du Bani dont les limites Sud se situent prés d’Odienné et Boun-
diali en Cbte d’lvoire est nettement moins arrosé (1200 mm) que le Haut Niger guinéen. Il est

soumis au climat tropical pur. Le bassin a une superficie de 101 600 km? 2 la station de Douna,
observée de maniére fiable depuis le début des années 50. Sur la période 1953-1990, le module

interannuel est de 419 m>.s™!. La lame écoulée est de 130 mm, soit un coefficient d’écoulement
d’environ 10%. La variabilité saisonniére des dé€bits montre une longue période de faibles
écoulements (moins de 5% de I’écoulement annuel transitent & Douna sur 6 mois). A 1’étiage,
on a pu observer dans les années récentes un arrét de I’écoulement. Le tiers de I’écoulement
annuel transite en septembre, prés des quatre cinqui¢mes d’aofit & octobre. La crue du Bani
atteint le plus souvent son maximum dans la seconde quinzaine de septembre ou début octobre;
iln’y a pas coincidence de date entre les maximums du Niger et du Bani. La variabilité saison-
nidre interannuelle des débits mensuels observés aux trois stations est indiquée dans le Tableau
5-2.
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M J Je A s (2 N D J F M A Année

97 321 1105 | 2931 | 4878 | 4178 | 1912 779 348 172 96 68 1342

46 182 889 2500 | 4077 | 3490 | 1653 711 321 151 79 51 1207

16 31 133 780 1712 | 1564 699 244 111 60 24 17 419

Tableau 5-2: Débits moyens mensuels interannuels 3 Koulikoro (A), Ké-Macina (B) et
Douma (3) sur la période 1953 - 91 enm3/ s (Olivry et al., 1993 [9]).

Pour compléter cette description d’ensemble des débits du Niger, il convient de présenter les
vitesses d’écoulements en cause sur le fleuve dans les principaux secteurs.

Ainsi, en moyenne, on considére qu’il faut environ 2 semaines 2 une masse d’eau pour se
déplacer de Bamako & Mopti. A Mopti, le Niger recoit les transports du Bani en rive droite. Sur
la zone d’écoulement qui suit, une quantité d’ean peut mettre 3 semaines 3 un mois pour parve-
nir & Dire. Cette région, dite du delta intérieur, présente une hydrologie particuliére (Olivry et
al., 1993 [9]). En effet , 1a topographie est trés plane et la plante est trés faible. Lorsque la zone
est inondée, il peut y avoir 45% de perte d’eau par évaporation. Ensuite, les vitesses d’écoule-
ment entre Dire et Gao sont de 2 4 3 semaines. Enfin, pour parvenir jusqu’i Niamey, il faut 3
nouveau 1 semaine 2 10 jours depuis Gao.

Au total, on admet que depuis le bassin de précipitation (entre les isohygtes 1400 et 1000 mm),
il faut 60 2 80 jours pour qu’une quantité d’eau arrive & Niamey.
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Figure 5-5 : Hydrographie (A.IL Touré, 1980 [20]).

-132-



Modélisation hydrologique régionale 2 I’aide de mesures satellitaires
Le modéle hydrologique distribué CEQUEAU

V-3 Le modele hydrologique distribué CEQUEAU

V-3.1 Description du modele

CEQUEAU est un modgle hydrologique qui a été développé 4 1’Institut National de 1a Recher-
che Scientifique - INRS-Eau & Québec, Canada. Il consiste en un modgle conceptuel distribué
qui prend en compte les caractéristiques physiques du bassin versant ainsi que leurs variabilités
spatio-temporelles.

Le modele est basé sur le découpage du bassin versant en un ensemble de surfaces &lémentai-
res. Dans un premier temps, le bassin est découpé en éléments de forme carrée, appelés car-
reaux entiers. Il est admis sur chaque carreau entier une valeur moyenne de chaque caractére
physique représentative de I’homogénéité de la surface élémentaire du bassin. Cette valeur
moyenne est conservée dans le fractionnement du carreau. Le deuxieéme découpage définissant
des carreaux partiels prend en compte le sens des écoulements de 1’ean sur le bassin versant.
Le modgle comporte un ensemble de procédures de calcul relatives aux opérations de transfor-
mation sur les espaces €lémentaires et au transfert entre ces espaces élémentaires (fonction de
production et fonction de transfert). La premiére, concerne les flux verticaux de I’eau dont les
principaux phénoméenes sont la pluie, 1a fonte des neiges, I’évaporation et I’infiltration. Elle est
calculée au niveau du carreau entier. La fonction de transfert rend compte des transformations
subies dans le carreau partiel, spécialement par suite de I’effet d’amortissement et de réduction
dfi aux retenues d’eau, par les apports provenant des carreaux amont et par les apports du car-
reau partiel lui-méme.

Le modele CEQUEAU est un modgle 2 28 parametres. La phase de 1a fonte de neige est régie
par 7 parametres et le cycle hydrologique, représenté par les réservoirs sol-nappe-lacs, est
décrit par 13 paramétres.

Pour expliquer I'origine des lames d’écoulement simulées par le modéle hydrologique
CEQUEAU, le réservoir SOL et le réservoir NAPPE utilisés par le modéle ont les rbles sui-
vants: le réservoir SOL représente la zone des racines. Cette zone produit le ruissellement de
surface et les ruissellements retardés. Le réservoir NAPPE représente deux horizons: la partie
supérieure de ce réservoir correspond & la zone non saturée ou la zone sous-radiculaire, sa pro-
fondeur varie en fonction de chagque site. Cette zone, non saturée, fournie 1’eau produite parla
vidange rapide du réservoir NAPPE. La partie inférieure du réservoir NAPPE correspond 2 la
nappe phréatique (milieu saturé); la lame produite par la vidange lente du réservoir NAPPE
représente alors 1’écoulement souterrain.
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V-3.1.a Fonction de production
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Figure 5-6 : Schéma de production du modéle CEQUEAU (Morin et al., 1995 [8]).

 Bilan du réservoir SOL
Les écoulements verticaux dans le sol sont schématisés par un réservoir avec orifices (Figure

5-6). Le bilan de ce réservoir est fait pour chaque carreau entier et 4 chaque jour de la période
simulée. Ce bilan est effectué de 1a fagon suivante:

1) 1a lame d’eau provenant de la pluie et de la fonte des neiges (PLUFON) est diminuée du
ruissellement sur les surfaces imperméables (RIMP) lorsqu’elle dépasse le seuil HRIMP:

RIMP = max(0, PCIMP(ICE) e (PLUFON - HRIMP)) (5.1)
EAUTER = PLUFON-RIMP (5.2)
olt: - PCIMP(ICE): pourcentage de surface du sol imperméable du carreau entier ICE;

- HRIMP: lame d’eau nécessaire pour qu’il y ait ruissellement sur les surfaces imper-
méables.

2) Le niveau HS de I’eau dans le réservoir SOL est utilisé pour déterminer 1’évapotranspiration
réelle ETOT et 'infiltration XINF 4 1’aide des équations suivantes:
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ETOT = ETHORN ;HS >=HPOT (5.3)
ETOT = ETHORN X HS/HPOT; HS < HPOT 5.4
XINF = TOINF(ICE) x max(0, HS - HINF) (5.5)
XINF = min(XINFMA XINF) x ARR27 (5.6)
ol - HPOT: seuil de prélévement de 1’eau i taux potentiel (mm);

- EHTORN: évapotranspiration potentielle du jour (mm);

- XINF: lame d’eau infiltrée du réservoir SOL au réservoir NAPPE;

- HS: niveau de I’eau dans le réservoir SOL;

- HINF: seuil du niveau d’infiltration du réservoir SOL vers le réservoir NAPPE;

- TONIF(ICE): coefficient d’infiltration dans le réservoir NAPPE, pour le carreau
entier ICE;

- XINFMA: infiltration maximale par jour;

- ARR27: coefficient de pondération calculé 2 I’aide des données physiographiques
de chaque carreau entier.

3) L’écoulement par les orifices est calculé dans I’ ordre suivant:

- Ruissellement de surface

Ce ruissellement a lieu si la hauteur d’eau (HS) disponible dans le réservoir est supé-
rieure 2 la hauteur du réservoir SOL. Toute la lame d’eau, qui dépasse cette valeur, ruisselle et
devient disponible pour le transfert en rivire:

RUISS = HS-HSOL 6.7
ol RUISS: ruissellement de surface (mm);
- 1< missellement retardé

Ce ruissellement se produit si la hauteur d’eau dans le réservoir est supérieure au seuil
de I’ orifice de vidange intermédiaire:

VIDINT = max(0,(HS — HINT) x CVSI) (5.8)

ou: - VIDINT: ruissellement retardé (mm);
- HINT: seuil de vidange intermédiaire du réservoir SOL;
- HS: niveau d’eau disponible dans le réservoir SOL;
- CVSI: coefficient de vidange intermédiaire du réservoir SOL.

2Leme ryissellement retardé
Ce ruissellement est calculé par 1’équation suivante:
VIDFON = (HS - VIDINT) X CVSB (5.9)
ou: -VIDFON: ruissellement retardé (mm);
- CVSB: coefficient de vidange basse du réservoir SOL.

La lame d’eau produite par les trois ruissellements est additionnée dans la variable PRODU et
sera modulée en fonction du pourcentage du sol sur le carreau entier en méme temps que les
lames produites pour les lacs et les marais. Cette modulation est faite de la fagon suivante:
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REST = (PRODU X PCTERR) + (SLAMA X PCEAU) (5.10)

olt: - REST: lame totale d’eau produite sur le carreau entier (mm);

- PRODU: lame produite par les réservoirs SOL et NAPPE et par la surface imper-
méable du carreau;

- PCTERR: pourcentage de la partie terrestre sur le carreau entier;
- SLAMA: lame sortant du réservoir LACS et MARAIS.

La lame REST produite par le carreau entier est transformée en volume (m?):

PRODCE(ICE) = REST- 1072 x CEKM?2 - 10° (5.11)

ou: CEKM?2: superficie d’un carreau entier en km?.
Ces calculs sont faits pour tous les carreaux entiers.

 Bilan du réservoir NAPPE
Les écoulements issus du réservoir NAPPE dépendent du niveau d’eau dans le réservoir, de 1a
hauteur du seuil et du coefficient de vidange de chaque orifice. Ces coefficients sont générale-
ment trés faibles puisque le réservoir NAPPE a pour but de reproduire les étiages, et ils peu-
vent &tre estimés par 1’ observation des tarissements d’hiver des débits observés.

Les écoulements sont calculés par les formules suivantes:

SNAPH = CVNH x max(0,(HN - HNAP)) (5.12)
HN = HN-SNAPH (5.13)
SNAPB = CVNBxHN (5.14)
ol - SNAPH: écoulements de la vidange haute du réservoir NAPPE;

- CVNH: coefficient de vidange haute du réservoir NAPPE;

- HN: niveau de I’eau dans le réservoir NAPPE (mm);

- HNAP: niveau de vidange haute du réservoir NAPPE (mm);

- CVNB: coefficient de vidange basse du réservoir NAPPE;

- SNAPB: écoulements de 1a vidange basse du réservoir NAPPE.

Le bilan du réservoir NAPPE est complété par:

HN = HN + XINF - SNAPB (5.15)
HN = max(0, HN - ETRNAP) (5.16)
oli: - XINF: quantité d’eau infiltrée depuis le réservoir SOL vers le réservoir NAPPE;

- ETRNAP: évapotranspiration prise dans le réservoir NAPPE.

 Bilan sur les lacs et marécages

Le bilan en eau sur la partie eau libre (lac, réseau hydrographique, marais) s’évalue par les
équations suivantes:

HM = HM + PLUFON (5.17)
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ETRLAC = min(ETRLAC.HM) (5.18)
HM = HM - ETRIAC (5.19)
ol - HM: niveau de I’eau dans le réservoir IACS et MARECAGES (mm);

- PLUFON: lame d’eau disponible qui provient de la pluie et de la fonte de 1a neige;
- ETRLAC: évaporation réelle sur les surfaces d’eau.

Le bilan du réservoir LACS est complété par:

SLAMA = max(0,(HM - HMAR) x CVMAR) (5.20)
HM = HM -SLAMA (5.21)
ol - SLAMA: écoulement du réservoir LACS et MARECAGES (mm);

- HMAR: seuil de vidange du réservoir LACS et MARECAGES;
- CVMAR: coefficient de vidange du réservoir LACS et MARECAGES.

V-3.1.b Fonction de transfert

Le schéma de production qui vient d’étre décrit aboutit 4 1’obtention d’un volume d’eau, sur
chaque carreau entier, disponible pour le transfert en riviére et dont I’origine (ruissellement
direct ou retard€, vidange de la nappe, des lacs et des marais) n’a plus 4 étre connue pour le
transfert de I'eau en riviére. Ce transfert est effectué de carreau partiel 2 carreau partiel (Figure
5-7).

Le volume d’eau disponible sur un carreau partiel est obtenu en multipliant le volume produit
sur le carreau entier par le pourcentage de superficie du carreau partiel considéré. Ce volume
est ajouté aux volumes entrant dans ce carreau depuis le ou les carreaux partiels directement en
amont. Le volume résultant devient le volume disponible pour le transfert vers le carreau
immédiatement en aval. Ce processus est répété de carreau en carreau jusqu’a I’exutoire.

Le volume d’écoulement d’un carreau 2 un autre, pour un pas de temps donné, dépend de I’eau
disponible dans les réserves et des caractéristiques physiques de la rivitre sur le carreau partiel
considéré. Le modele CEQUEAU calcule ce volume 4 I’aide d’un coefficient de transfert pro-
pre & chaque carreau partiel et de la quantité d’eaun disponible sur chacun de ces carreaux.

Le volume V; étant le volume emmagasiné dans le carreau partiel i, il se vidangera dans le car-

reau partie] immédiatement en aval d’une quantité v;, proportionnelle, d’une part, au volume
V;, et d’autre part, 4 un coefficient de transfert XKT, propre au carrean partiel i:

Le coefficient de transfert de chaque carreau partiel est relié aux caractéristiques hydraunliques
prépondérantes de 1’écoulement, & savoir la capacité d’amortir ’onde par emmagasinement
dans le résean. Un bon index de cette capacité d’amortissement sur un carreau partiel est la
superficie d’ean libre sur ce carreau.

Le modele utilise des coefficients de transfert définis pour chaque carreau partiel en considé-
rant la superficie couverte d’eau et la superficie en amont de ce carreau. L’équation suivante
détermine les coefficients de transfert:

EXXKT X RMA3 100 )]

- 137 -



Modélisation hydrologique régionale i I’aide de mesures satellitaires
Le modéle hydrologique distribué CEQUEAU

ol - XKT;j: coefficient de transfert du carreau partiel i pour le pas de temps d’une jour-
née;

- EXXKT: parameétre de calcul du coefficient de transfert;

- RMA3: cumul des pourcentages de superficie des carreaux partiels en amont;

- SL: superficie d’eau, estimée a I’aide du cumul des pourcentages des superficies en
amont;

- SLAC: pourcentage de superficie d’eau sur le carreau partiel;

- CEKM2: superficie des carreaux entiers conformes (km?).

Production

sur(4]

B) Schéma du tranfert en riviére

Figure 5-7 : Schématisation de la fonction de transfert du modéle CEQUEAU (Morin et al.,
1995 [8]).

V-3.2 Application directe du modele

Pour cette application directe du modéle CEQUEAU, on a choisi d’illustrer les comportements
hydriques des bassins versants en présentant les sorties hydrologiques qui en résultent sur qua-
tre bassins versants représentatifs (Figure 5-8).

Le bassin de Bougouni est drainé par le Baoulé qui est un affluent du Bani. Sa superficie de
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16.415 km? regoit environ 1200 mm de pluie par an. Le bassin de Douna a sa sortie sur le Bani

et une superficie de 102.178 km?. La pluviométrie moyenne est d’environ 800 mm. Le bassin
de Ke-Macina a été retenu parce qu’il est sur le Niger et que son exutoire est relativement pro-
che de celui du Douna sur le Bani. Cependant, ces deux bassins versants appartiennent 4 des
domaines géomorphologiques différents méme si les formations végétales dominantes sont

voisines. Le bassin de Ke-Macina a une superficie de 214.568 km? et regoit une pluviométrie

en moyenne inférieure & 600 mm d’eau par an. Le bassin de Niamey (899.696 km?) permet de
présenter un résultat concernant un bassin versant situé en aval de la boucle Tombouctou -
Tossaye du Niger; c’est & dire aprés la traversée par le fleuve de la zone séche.

Les résultats sont présentés pour une période de cing années allant de 1986 & 1990 et montrent
donc cinq cycles de mesures de débit aux exutoires choisis et cinq cycles résultant de la modé-
lisation et produits sur les sites correspondants.

La simulation calculée 2 la sortie du bassin de Bougouni fait apparaitre une nette anticipation
des débits avant I’augmentation des hydrométries mesurées. D’une maniére générale, pendant
les épisodes de débits élevés, les résultats du modele sont assez bien accordés aux valeurs
mesurées. Une différence majeure doit &tre commentée: c’est celle qui apparait en aofit 1989.
Le pic de débit & 900 m3/s sur quelques jours fait suite & une forte précipitation qui ne se
retrouve pas dans la mesure. Ceci est dii 4 la saturation du réservoir superficiel qui simule un
ruissellement trop important.

Le résultat donné par le modéle 2 la station de Douna présente une situation hydrologique voi-
sine de celle de Bougouni. Cette similitude est logique puisque le Baoulé est un affluent du
Bani, ce qui permet de comprendre 1’augmentation générale des débits 2 Douna. De méme que
précédemment, on retrouve le caractére d’anticipation du modéle sur la mesure et le bon
accord d’ensemble. L’événement du mois d’aofit 1989 apparait également logiquement avec
une amplitude largement doublée, ce qui s’explique par 1’addition des flux portés par plusieurs
bassins en amont ayant regu 1a méme précipitation.

Les mesures relevées 2 Ke-Macina et la sortie correspondante du modéle présentent des diver-
gences fortes en 1986, 1987 et 1990. Le flux écoulé en cette station est fortement conditionné
par les écoulements des bassins versants amonts qui sont drainés par le Niger et par le propre
bassin de la station de Ke-Macina. Les grandes différences de volume s’expliquent donc par
une situation héritée du biais calculé en amont (voir par exemple le résultat  la station de
Banankoro dans les sorties du M.H.D. modifié, Figure 5-11). De 1a méme fagon, elles s’expli-
quent aussi par la faible densité de mesures pluviométriques dans la plus grande partie du bas-
sin versant. Par rapport aux autres cas présentés en Figure 5-8, on note une synchronisation de
I’augmentation des débits simulés par rapport aux mesures qui devient acceptable.

Les résultats présentés pour la station de Niamey montrent les différences les plus fortes dans
I’application directe de CEQUEAU. En effet, les simulations anticipent nettement I’augmenta-
tion des débits mesurés en 1986, 1987, 1990. De plus, les valeurs délivrées sont souvent infé-
rieures de moiti€ par rapport aux valeurs mesurées pour les cing années. Ceci provient
vraisemblablement de la paramétrisation du modéle qui est relativement adaptée aux régimes
de la plupart des bassins versants qui se trouvent beaucoup plus en amont. Par contre, cette
configuration de la simulation parait mal représenter le bassin de Niamey dont les caractéristi-
ques hydrologiques sont effectivement trés différentes.
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Figure 5-8 : Débits mesurés et calculés (x) par le modeéle CEQUEAU (modele initial).
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V-4 Modifications apportées au modéle CEQUEAU

V-4.1 Amélioration de la résolution et extension de la portée de CEQUEAU

Le modele CEQUEAU tel qu’il vient d’étre décrit est généralement exploité sur un nombre de
mailles (les carreaux) relativement limité. Or, dans I’ objectif de connatre le bilan hydrique des
savanes dans un bassin versant étendu, cette limite constitue un obstacle 3 la régionalisation du
bilan. Cette situation a conduit & ’extension de la résolution et de la portée de CEQUEAU. Ce
travail technique indispensable 2 la résolution des objectifs de ce mémoire s’est déroulé en
deux étapes.

Une premiére étape a consisté i construire une structure de données d’entrée qui puissent &tre
définies en tout point. Ceci a conduit 3 développer I’homogénéisation des entrées et & mettre en
place une organisation d’accueil de ces données: ce qui a été réalisé par la connexion du Sys-
t2me d’information GRASS! au modele CEQUEAU.

Une seconde étape a nécessité une intervention sur le noyau de calcul. En effet, les limites des
données surfaciques (200 carreaux entiers ou 350 carreaux partiels) ont &té portées & 50.000
carreaux. Les limites des données ponctuelles (30 stations météorologiques, 10 stations hydro-
métriques) ont €€ portés & 1000 stations dans les deux cas.

Ceci a permis d’exploiter les données pluviométriques journalidres ponctuelles sur I’ Afrique
de I’Ouest de R. Morel (données non diffusées) qui couvrent une période allant jusqu’a 1992.
(les précipitations exploitées vont de 1986 & 1990). Cette base de données permet I’étude tem-
porelle et la régionalisation de la pluviométrie. Par contre, en 1’absence de relevés de tempéra-
ture sur la méme période, on a utilisé les données moyennes sur 30 ans de 1’Atlas
Agroclimatique de Morel (1992 [7])

Dans ces conditions nouvelles, les résultats actuels en temps de calcul sont les suivants:

HP 9000 715/50 HP 9000 715/80
32 Mo 128 Mo
Préparation des données physiographiques 2h 25min 1h 20min
Modgéle CEQUEAU modifié pas assez de mémoire 7h 40min

Tablean 5-3: Exemple de temps d’exécution du modéle CEQUEAU modifié.

V-4.2 Estimation des données physiographiques 2 partir d’images satellitaires

La description du modgle montre clairement qu’une partie des coefficients de calage dépen-
dent directement de la distribution des formations végétales et de la morphologie du terrain.
Donc une des améliorations importantes des MHD conceptuels peut provenir du remplacement
de I’estimation des paramétres caractéristiques des écosystémes dans les mailles par un ensem-
ble de mesures explicites. Dans notre cas, celles-ci sont obtenues 2 partir des diverses bases de
données externes et 4 partir des grandeurs tirées des images satellitaires.

1. GRASS: Geographical Resources Analysis Support System est un SIG du domaine public congu par
I'U.S. Army Corps of Engineers Construction Engineering Research Laboratory (USA-CERL) in

Champaign, IL.
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Les données externes provenant de 1'USGS sont corrigées et ensuite utilisées pour la détermi-
nation du sens d’écoulement de maille en maille (V-2.1).

Les données satellitaires ont été exploitées pour fournir une mesure du type de physionomie
des peuplements dans les mailles du M.H.D. Ces mesures proviennent du radiométre AVHRR
embarqué sur NOAA 11 et acquises & 1’échelle kilométrique entre février 1990 et janvier 1991.
On a considéré que ces données devraient permetire d’affiner de fagon acceptable le type de
couvert végétal du point de vue physionomique: I’objectif était de quantifier chaque maille
avec une information fractionnaire en sol nu, herbacés et ligneux.

Pour ce faire, 4 partir du jeu de données de 250 scénes, il a été extrait 144 images choisies pour
leur couverture nuageuse 1a plus réduite possible. On a donc constitué un fichier de 144 dates
sur des sc@nes de 1600 x 2400 pixels en 10 canaux: 7 canaux mesurés physiquement et 3 mesu-
res angulaires (angles de visée, angle d’éclairement solaire, angle de 1’azimuth d’observation).
Les traitements de ces images ont été successivement les corrections géométriques puis les
corrections atmosphériques effectuées avec le modele SMAC (Rahman et al., 1994 [15])
dérivé du modele 5S (Tanré et al., 1992 [19]). Les données ont été normalisées en réflectance
avant de faire 1’objet d’un filtrage temporel (Amram et al., 1994 [1]).

Un exemple de donnée journalidre est fourni par I’image du 05 décembre 1990 présentée dans
la Figure 5-9. La composition colorée fait apparaitre la gradation de la température de surface
qui s’éleve en allant vers le nord avec des taux de couvert végétal de plus en plus faible, surtout
en cette saison. On voit également les valeurs élevées dans le proche infrarouge pour les surfa-
ces A peuplements ayant un état chlorophyllien marqué. Cette représentation illustre également
les zones de fort albédo dans toutes les bandes: les nuages apparaissent nettement marqués en
jaune mais présentent aussi un caractére trés disséminé sur les forfts humides. C’est ce qui
explique vraisemblablement des artefacts de température de surface lorsque la composition
temporelle n’a pu éliminer totalement de petits amas nuageux a cause de la précision de super-
position dans une longue série d’images.

On congoit alors la difficulté d’obtenir des images de ciel clair sur la totalité d’une grande
région, et, par conséquent la difficulté de faire une classification des structures de couverts
avec seulement un an de données.

L’extraction des caractéristiques physionomiques est ainsi basée sur une partition de ces don-
nées par une méthode de nuées dynamiques. Ce traitement conduit au groupement en 6 classes
de couverts de 1a Figure 5-10. L’interprétation de ce résultat est 1a suivante. La classe représen-
tée en bleu foncé correspond aux surfaces en eau. Pour les classes terrestres, et compte tenu des
cartographies utilisées dans 1’analyse de la végétation an CHAPITRE IV, on propose les frac-
tions ci-aprés (Tableau 5-4):

Couvert Sol nu (%) Herbacés (%) Ligneux (%)
Jaune 20 60 20
Marron 0 70 30
Bleu clair 0 60 40
Vert 0 50 50
Rouge 0 0 100

Tableau 5-4: Pourcentage de recouvrement des différentes classes représentées sur la Figure
5-10.

-142 -



Modélisation hydrologique régionale i I’aide de mesures satellitaires
Modifications apportées au modéle CEQUEAU

Figure 5-9 : Image composite du 05 décembre 90 (rouge = PIR; vert = VIS; bleu = TS).
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Figure 5-10 : Indice de couverture 4 1’échelle kilométrique.
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I est clair que cette interprétation pourrait &tre améliorée comme cela est indiqué en perspecti-
ves (cf. V-5). Cependant, il a paru intéressant de déduire cette information physionomique de
la partition obtenue et des connaissances disponibles (Sysame, 1991 [18]; Fontes, 1993 [6]) (en
s’appuyant également sur 1’ observation des indices de végétation locaux). En effet, cette inter-
prétation présente un intérét méthodologique propre et fournit directement la quantification
recherchée pour les mailles du M.H.D.

V-4.3 Introduction de PETR calculée  partir de Phumidité du sol

Le modele CEQUEAU consideére le sol comme une couche homogene d’une profondeur de
quelques dizaines de centimétres 3 1 ou 2 métres. Ce découpage est suffisant pour les hydrolo-
gues qui s’intéressent aux débits des cours d’ean ou qui recherchent les propriétés globales
d’un bassin versant. Cependant ce schéma n’est pas suffisant si I’on désire suivre I'état hydri-
que des surfaces ou 1’évapotranspiration de celles-ci. En particulier, pour une simulation lon-
gue, I'erreur 4 la sortie augmente avec le temps. Pour I’application 2 1a régionalisation du bilan
hydrique, il est nécessaire de réinitialiser régulitrement le modele avec des données qui peu-
vent Etre dérivées d’images satellitaires. On mettra donc en oeuvre une phase de forcage avec
ces mesures.

De plus, pour simuler le bilan énergétique et hydrique de la surface, une description plus fine
de la couche de sol est nécessaire: on différencie 1a couche superficielle (les premiers centimé-
tres du sol) et la zone racinaire.

Dans cette optique, le schéma de surface a été modifié selon une approche dérivées des travaux
de Deardorff (1977, [4]), proposé par Bernard et al. (1986, [2]) et reprise par Ottlé et al. (1989
[10]; 1991 [11]; 1994 [12]).
Dans la modélisation mise en oeuvre, le sol est représenté par deux couches:

- une couche de surface (les dix premiers centimétres) et,

- une zone racinaire (de quelques dizaines de centimétres) dépendant des formations
en place comme au chapitre IV.

Si 6, est ’humidité de 1a zone racinaire d’épaisseur d, et 8, est ’humidité de la zone superfi-
cielle d’épaisseur dg, leurs évolutions sont données par les équations suivantes:

40, P_ETR
E‘ = —7—+C-(8,-8) (5.24)
dd, p_ETR

oll: - P est 1a pluie,
- ETR est I'évapotranspiration réelle,

- C, une pseudo diffusivité (en T1).

Pour compléter ce schéma, la partition de I’cau entre 1’infiltration et le ruissellement est dépen-
dante de 1’indice de couverture de la surface. Le ruissellement de surface est calculé de deux
maniéres différentes:

- pour un sol nu, le ruissellement de surface apparait dés que le réservoir superficiel
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est saturé, tandis que,

- pour un sol couvert par une végétation, il démarre quand la zone racinaire est satu-
rée.
Cette modification prend mieux en compte les états de surface, en particulier pour notre zone
d’étude, ou en I’absence de végétation, le sol est trés crouté (dans ce cas c’est la zone superfi-
cielle qui régit le ruissellement et I’infiltration) tandis que pour un sol végétalisé, le coefficient
de ruissellement est moindre et la fissuration du sol (due 2 la présence de la végétation) aug-
mente 1'infiltration. Pour cela, nous avons la carte d’indice de couverture (Figure 5-10). Cela a
permis d’initialiser le ruissellement en fonction du pourcentage de recouvrement.

Une approche similaire a été conduite par Pinheiro (1995, [14]) qui remplace le réservoir sol
par un profil uniforme d’humidité. Le partage infiltration / ruissellement est régit par 1'équa-
tion de Philip (1957, [13]) et les écoulements horizontal et vertical sont calculés en fonction de
la conductivité hydraulique 4 1’état d’humidité 6.

Dans 1’approche de Ottlé et al. (1989 [10]; 1991 [11]; 1994 [12]), le calcul de I’évapotranspira-
tion est amélioré de la maniére suivante:

+ Transpiration du couvert végétal:
Elle s’écrit de 1a maniére suivante:

E,. = B-ETP (5.26)

ol: B rend compte de la limitation due & la disponibilité de I’eau présente dans la zone
racinaire (symbolisé par la fonction G) et du prélévement plus ou moins important par la vége-
tation en fonction de son stade de développement (symbolisé par la fonction F). Cela peut &tre
formalisé de 1a maniére suivante:

B=k- F(aniVi x).G(ee, ) (5.27)

ma. rsat

ou: k est un coefficient “différenciant” les espéces ou les formations végétales selon
I’échelle et 8,,, I"humidité 3 saturation de la zone racinaire et 6, I'humidité de la zone raci-
naire.

Par analogie avec des résultats basés sur une approche voisine de ce calcul, (Ottl€ et al. 1994,
[12] pour une région située au Sud-Ouest de la France zone HAPEX-MOBILY) on utilise les
relations suivantes pour la végétation herbacée :

- en phase de développement.

(0]

Bt o (5.28)
- en phase de sénescence:
LS
B =025 (1 —e ") (5.29)
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Lorsque la végétation ligneuse est dominante, on utilise:

6,
255
B=1-e ™ (5.30)

» Evaporation du sol nu:
De 1a méme maniére que pour un couvert végétal, I’évaporation du sol nu s’écrit;

E,, = o ETP (5.31)
avec:
o = min[l, 5;;] (5.32)
ol

Eim=a-¢ -g—p : (5.33)

Eyim est I’évaporation limitante (Soarés, 1988 [17]): une fois le profil d’équilibre
atteint dans la couche de surface et la zone racinaire (en partie), I’évaporation & partir de la sur-
face du sol est limitée au flux provenant des couches inférieures;

a et b sont des constantes, et 8y, I’humidité 2 saturation dans la zone superficielle

(Tableau 5-5).

a b Ossat

Sable 30 37 0.35

Sol organique et limon-sableux 26 49 0.42
Sol organique et argileux 15 5 0.55

Tableau 5-5: Coefficients pour le calcul de I’évaporation limitante pour différents types de sol
(Ottlé et al., 1994 [12]).

Ainsi les évapotranspirations de la zone racinaire et de la couche superficielle s’écrivent:
» Zone racinaire:

E, =1.-E,Qp+(1-1.) Eyy (5.34)
* Couche de surface:
es
E =02-1- m-Eveg+(1—Ic)-Em (5.35)

ndvi—ndvi,,;,

ou: Ic est I'indice de couverture: I, =

navi,,, —navi,;,
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V-4.4 Résultas

Apres I'introduction des modifications dans CEQUEAU qui permettent de tenir compte d’un
bilan hydrique plus mécaniste en tout point, on propose d’évaluer la gestion des flux hydriques
dans cette nouvelle version. Pour cela, on compare les sorties mesurées & 1’exutoire de certains
bassins versants avec les données produites par ce modele modifié.

Les stations retenues sont, d’une part, celles qui ont servi de support a 1’application intégrale
de CEQUEAU (Figure 5-8), et d’autre part, quatre autres stations qui complétent 1a représenta-
tion des différentes situations présentes sur le bassin du haut Niger: Banankoro, Pankourou,
Dire et Ausongo.

En partant de 1’amont, la premiére station restituée est celle de Banankoro qui correspond 3 un

bassin versant de 72412 km?. Cette région est une des plus arrosées de toute la zone étudiée
entre 1200 et 1400 mm par an. Le résultat de la Figure 5-11 pour cette station est présenté de la
méme fagon que pour la simulation intégrale de CEQUEAU donnée dans la Figure 5-8. Les
deux courbes montrent deux caractéres principaux: le phasage entre mesure et modele est cor-
rect mais, par contre, les estimations du modele sont nettement sous-dimensionnées. Compte
tenu de ’accord dans d’autres résultats, de telles divergences ne peuvent s’expliquer par le
simple biais de la simulation de processus. Il est vraisemblable que le manque de données plu-
viométriques sur ce bassin versant, et surtout dans la partie la plus arrosée (partic guinéenne,
voir Figure 5-3), sous estime fortement le flux entrant de précipitations dans le modele.

Le résultat obtenu a 1’exutoire du bassin de Bougouni ne montre plus qu’une légére anticipa-
tion des débits simulés sur la mesure pour les cing années. Par contre, globalement, le niveau
des simulations est satisfaisant pour le reste des saisons. L’événement du mois d’aofit 1989
reste marqué dans cette version du modele: ce comportement découle des caractéristiques du
réservoir de surface qui est peu épais (10 cm) et rapidement saturé par une forte pluie. I génére
donc rapidement un ruissellement important qui explique le débit simulé. En milieu naturel,
une surface a toujours des petits reliefs qui créent des micro-retenues d’eau dont ’infiltration
est ainsi retardée. Ces fortes précipitations n’ont donc pas une incidence marquée sur la
mesure. Pour simuler correctement cette situation, il est donc déterminant d’introduire une
géomorphologie fine et des états de surface dont on connait les propri€tés de ruissellement
(Casenave et Valentin, 1989 [3]).

La simulation produite & Pankourou (Figure 5-11) provient du bilan hydrique sur un bassin

versant de 32.274 km?. A T’exception d’une partie de 1a saison des hauts débits en 1990, les
valeurs prédites sont en bon accord avec les mesures sur I’ensemble de la période traitée. Ce
résultat est un des meilleurs si 1’on excepte 1’événement d’aofit 1989 que 1’ on retrouve logique-
ment pour les sous-bassins du Bani de cette région.

Les résultats donnés par la simulation avec cette version du M.H.D. pour le bassin de Douna
(Figure 5-12) n’ont plus I’anticipation marquée de I’augmentation des débits. Dans I’ensemble,
cette sortie parait plus proche des mesures méme si I’événement de 1989 subsiste.

La situation hydrologique de Ke-Macina est évidemment différente: les débits sur le Niger sont
plus élevés malgré des périodes de hautes eaux qui ne durent pas plus longtemps que sur le
Bani. La sous-évaluation des débits reste forte dans cette version du modéle. Comme pour
Banankoro, une telle divergence de comportements provient nécessairement, méme en partie,
de données d’entrée dont la collecte est spatialement mal répartie. L’événement d’aofit 1989
n’apparait pas: cela renforce 1’idée de sa localisation sur les surfaces drainées par le Bani. Le
site de Dire est situé en aval proche de la zone lacustre. La comparaison des valeurs mesurées
et des simulations montre un bon accord 4 I’exception des valeurs maximales de 1988 et 1989.
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Pour 1989, on notera le décalage dans le temps de 'événement de fort débit (fin septembre)
dont la dissipation - 1’amortissement- est un peu plus long qu’en amont. De plus, on peut
remarquer que les temps de transfert font que la diminution des débits se décale apres le mois
de décembre. Cette phase du cycle est bien décrite par ce modele sauf en 1990,

Les résultats obtenus 4 Ansongo présentent les mémes caractéristiques d’ensemble que ceux de
Dire: faible anticipation et bonne estimation d’ensemble. Plus précisément, on voit apparaitre
une surestimation des forts débits en 1988 qui commengait 4 apparaitre 3 Dire. L’événement
d’aofit 1989 en amont de la zone lacustre continue de se décaler dans le temps (novembre) de
fagon logique avec les temps de transport. La diminution des valeurs mesurées et de leur simu-
lation s’étend sur janvier et février. D’une manidre générale, on voit aussi que ces débits ont
diminué par rapport & ceux de Dire: cela s’explique par la zone désertique traversée sans apport
d’affluent dans cette partie du Niger.

Toutes les caractéristiques de cette évolution se retrouvent 4 la station de Niamey (Figure 5-
11). La synchronisation de 1’angmentation et de la diminution des valeurs estimées avec les
mesures hydrométriques est bonne pour les 5 années.

Par rapport aux mesures vues & Dire et 3 Ansongo, on constate que les débits moyens conti-
nuent de diminuer; ce qui est normal dans cette zone puisque le Niger ne regoit pas d’apports
importants. De m&me, le décalage de la diminution se poursuit jusqu’en mars et le modéle
simule correctement cette phase. Par contre, la différence entre estimation et mesure dans les
hautes eaux en 1988 continue de s’accroftre depuis les 2 stations précédentes observées. Ces

effets se trouvent cumulés sur I’année 1989 ol le pic & 4000 m> est maintenant en novembre
avec un étalement plus long dans le temps. Malgré sa difficulté d’interprétation, cet événement
est un révélateur du fonctionnement acceptable du modele. En effet, son identification en aofit
1989 a Bongouni le situe trés en amont de Niamey ot il est encore visible de fagcon évidente.
On peut donc retenir que sa propagation, son amortissement et son étalement sont logiques. De
plus, le temps de propagation total entre Bongouni et Niamey semble étre de 60 jours (ce qui
est compatible avec les vitesses d’écoulements indiquées plus haut: cf. V-2.2).

En résumé, on peut admettre que ce jeu de sorties du M.H.D. modifi€ présente une phénomé-
nologie cohérente. Il est évident que des travaux devront compléter ce développement métho-
dologique avant d’en interpréter plus finement les résultats sur le plan thématique. Dans les
perspectives présentées ci-dessous, quelques résultats préliminaires et quelques directions 3
privilégier sont évoquées dans ce but.
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Figure 5-11 : Débits mesurés et calculés (x) par le modele CEQUEAU (modéle modifi€).
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Figure 5-12 : Débits mesurés et calculés (x) par le modéle CEQUEAU (modgle modifié).
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V-3 Conclusion

Les résultats essentiellement méthodologiques obtenus dans ce chapitre complétent la pre-
miére approche de régionalisation en répondant & deux conditions déterminantes pour I’objec-
tif de ce travail:
 couplage des flux hydriques verticaux avec les flux latéraux en tenant compte des carac-
téristiques aériennes et souterraines de I’écosystéme;
» généralisation spatiale avec une résolution et une portée compatibles avec 1I’étude régio-
nale des interactions entre écosystemes et flux hydriques.

Ainsi, au vu de ces premiers résultats, on peut d’ores et déja proposer différentes directions
pour affiner la modélisation régionalisée du bilan hydrique.

V-5.1 Résultats préliminaires

De I’étude qui vient d’étre menée pour la régionalisation du bilan hydrique & travers I’exten-
sion spatiale d’un M.H.D,, il en ressort 1a nécessité de forcer ce modéle (ou de le réinitialiser)
avec des données spatiales actualisées. Une approche possible pour réaliser cela est le forcage
du modgle par des données d’évapotranspiration réelle issues de données satellitaires. Ces don-
nées d’évapotranspiration réelle permettront une correction des niveaux d’eau dans les réser-
voirs du sol puisque le calcul de I’ETR dans le modgle est fonction de ces derniers (c’est dans
cet objectif que nous avons modifié le calcul de I’'ETR dans le modele (cf. V-4.3)).

Cette approche est un moyen indirect d’actualiser 1’humidité du sol et donc de forcer le
M.H.D. dans 1’ objectif de sa spatialisation.

L’estimation de 1’évapotranspiration réelle & partir des données satellitaires reposent sur la
méme méthodologie que celle exposée au chapitre IV-4.1, page : 94.

Par contre, les données satellitaires utilisées pour I’estimation de la température de surface,
sont des données kilométriques, dont les conditions de prise de vue sont connus. Cela a permis
d’utiliser 1la méthode de Roozekrans (1994, [16]) pour la détermination de la température de
surface. Cette méthode, décrite en ANNEXE C - I-4.2, page : 193, permet de minimiser les
artefacts dus aux conditions de prise de vue (on tient compte de 1’angle zénithal solaire donc de
I’heure locale) et d’améliorer 1’estimation de 1’émissivité de surface (cette émissivité est fonc-
tion du NDVI).

Concernant, les autres données nécessaires au calcul de I’'ETR (Rg, As, Ta), on utilise les
méme mesures (faute de mieux) que celles utilisées au chapitre IV-4.1, page : 94.

Les résultats régionalisés de 1I’évapotranspiration réelle avec des données satellitaires ont été
calculés pour toutes les dates o 1a faible couverture nuageuse le permettait, comme celles pré-
sentées en Figure 5-13 (la représentation de ces valeurs ’ETR est donnée pour douze dates).
Ces valeurs d’ETR sont calculées en tout point & une résolution kilométrique. Comme énoncé
au IV-4.1.b, page : 99, la validation d’ensemble de ces résultats est délicate faute de mesures in
situ.
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Figure 5-13 : Cartes d’évapotranspiration réelle pour 12 dates différentes (4 partir d’images sa-
tellitaires).
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De maniére globale, la variation saisonniere apparait logique. On note bien le balancement de
I’ETR maximal du sud au nord de janvier 3 aofit, et du nord au sud d’aofit & décembre. L’ETR
atteint § mm pendant les mois d’été dans la zone sahélienne; bien que cette valeur soit sans
doute un peu élevée, elle montre le fort pouvoir évaporant de cette région ot les températures
de surface sont trés €levées (plus de 45 degrés) et ol la couverture végétale est trés éparse. A
I’inverse, dans la partie sud du bassin ( zones & fort relief ayant une pluviométrie supérieure &
1000 mm et une végétation dense et couvrante), ’ETR observé est voisin de 3 & 4 mm par jour,
ce qui semble correct pour une telle situation.

Dans la perspective de son utilisation comme parameétre de forgage, il sera nécessaire de con-
duire une analyse plus détaillée tant du point de vue spatial et temporel que du point de vue
précision des valeurs. D’ores et déja, ces résultats nouveaux a une telle échelle semblent
encourageants pour la poursuite de I’ objectif de forcage énoncé précédemment.

V-5.2 Perspectives

En premier lieu, une meilleure prise en compte de la structure horizontale et verticale des éco-
systémes améliorerait 1’initialisation de 1’infiltration et du ruissellement. L’ amélioration de la
cartographie physionomique calculée avec les données satellitaires devra contribuer & cet
objectif; une méthode avec apprentissage et sa combinaison avec une analyse spatiale doit con-
duire 4 une quantification continue des fractions. Chaque maille disposera ainsi de ses caracté-
ristiques propres et non plus d’une affectation 2 une classe de couvert fractionnaire. De plus, il
faut introduire 1a variation de physionomie du couvert en fonction du temps dans le cycle sai-
sonnier. Sur ce point, on peut apporter deux améliorations. D’une part, 1’évolution de 1’indice
de végétation vient affiner la densité du couvert par restitution d’un indice foliaire déterminant
pour 'interception et la transpiration. D’ autre part, I’hétérogénéité du couvert peut encore €tre
affinée par inversion du modele additif de composition de réflectance.

Une amélioration des données d’entrée sur la résistance du couverts devrait alors compléter la
modélisation des flux verticaux. Il semble que ces données contribueraient & une meilleure
description des flux d’évaporation et d’évapotranspiration.

En second lieu, une meilleure prise en compte des caractéristiques physiques du sol dans la
modélisation des transferts améliorerait la précision de régionalisation du bilan hydrique. Pour
cela, on peut penser a reprendre les données pédologiques régionalisées par la cartographie
numérique. Une description plus fine de la structure en horizons et une recherche pour densi-
fier I’échantillonnage en profils in situ préciseraient le comportement des réservoirs superfi-
ciels. Si ces caractéristiques physiques sont acquises, des fonctions hydrodynamiques
pourraient compléter le déterminisme des flux dans la zone non-saturée selon 1’échelle de
modélisation visée. Enfin, des mesures indirectes et complémentaires sur I’humidité de surface
peuvent étre envisagées avec des données radar. De telles informations sur la couche superfi-
cielle devraient alors interagir avec 1’état de la surface tant en période de croissance qu’en
période de sénescence.

Ces perspectives montrent donc que I’on peut envisager de parvenir 4 une régionalisation du
bilan hydrique en réduisant les calages expérimentaux et en modélisant les flux avec des fonc-
tions objectives.
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Les résultats des travaux présentés dans ce mémoire peuvent se synthétiser en quatre ensembles
principaux: les apports consécutifs 2 la construction de la base de données, les résultats de dé-
veloppements méthodologiques, les résultats thématiques proprements dits et les perspectives
qui se dégagent de ce travail.

L’ objectif de ce travail est la régionalisation du bilan hydrique dans la zone des savanes d’ Afri-
que de I'Ouest. Comme le bilan hydrique est la résultante de processus multiples, cela implique
obligatoirement un effort d’acquisition de données provenant de disciplines souvent trés diver-
ses.

Ici, deux conséquences en découlent et constituent deux résultats en eux-mémes. Le premier est
qu’il existe une base de données structurée et disponible pour la suite de ces travaux ou pour
d’autres recherches associées sur la dynamique des savanes. Le second est constitué par les car-
tographies des formations végétales. En effet, la distribution des différents types de savanes ob-
tenue s’est avérée étre plus précise au plan spatial et aussi acceptable au plan physionomique
que les cartographies comparables en échelle qui existaient 2 ce jour. De plus, I’estimation des
couverts fractionnaires donnés & I’échelle kilométrique pour I’ensemble de I’ Afrique de I’Ouest
constitue la premiére donnée de ce genre méme si elle semble fortement perfectible.

Sur le plan méthodologique, la modélisation développée et 1’amélioration du modzle hydrolo-
gique distribué ont permis d’obtenir des résultats en décrivant des mécanismes biologiques et
physiques qui sont généraux. Cette approche peut donc étre &tendue et appliquée sur un site
quelconque si les paramétres d’entrée sont disponibles : en effet, les opérations de calage spé-
cifique sont trés réduites. La robustesse que 1’on peut attendre de son application dépendra alors
de son principe qui minimise la place souvent laissée aux grandeurs estimées et qui fait appel &
des termes d’initialisation de fagon analytique pour les sous-modgles des différents processus.
En particulier, la définition précise des profondeurs de réservoirs souterrains (tant dans 1’amé-
lioration de la discrétisation verticale du modgle de bilan hydrique que dans I’extension de la
modélisation hydrologique distribuée) apporte une signification biophysique et non plus con-
ceptuelle aux lames d’eau calculées dans les écosystémes. D’une maniére générale, le passage
d’une paramétrisation des cibles et des mécanismes 2 une initialisation par des mesures, en par-
ticulier satellitaires, doit apporter un meilleur réalisme  la régionalisation du bilan hydrique.
Enfin, le résultat méthodologique d’ensemble qui parait le plus prometteur est sans doute cette
capacité de régjonaliser le bilan hydrique avec une approche robuste devant 1’échelle. En effet,
I'importance du couplage des flux verticaux et horizontaux apparait fondamentale alors que le
changement d’échelle va dépendre essentiellement du niveau de perception dans les mesures et
de la difficulté interdisciplinaire de les acquérir.

Du point de vue du fonctionnement des écosystémes de savanes, les résultats obtenus donnent
une perspective attrayante puisqu’ils conduisent 2 un indicateur fonctionnel des savanes - la ré-
serve d’eau disponible pour les peuplements végétaux - qui est quantitatif et qui a une signifi-
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cation biophysique. Un tel indicateur ne sera donc pas affecté par les effets de saturation que
I’on rencontre dans des grandeurs dérivées directement de mesures physiques.

Précisément, la variabilité spatiale et temporelle de cette réserve d’eau parait correcte au regard
des connaissances sur le comportement des peuplements pendant la période chlorophyllienne.
On notera également que les grandeurs obtenues sur les flux sont en accord avec les résultats
des expérimentations faites & Lamto (C6te d’ Ivoire) et 2 Banizoumbou (Niger). Cependant, la
comparaison de telles mesures sur des périodes limitées avec des résultats découlant de données
moyennes doit rester prudente. Du point de vue spatial, la répartition des humidités intégrées a
paru ajuster de fagon acceptable la distribution des formations végétales décrites par une voie
tout & fait indépendante : la cartographie par comportement moyen d’indice de végétation. Pour
ce qui concerne I’évolution saisonniére, I’analyse des résultats sur les sites S.A.L.T. a montré
clairement le réalisme des comportements les uns par rapport aux autres selon le gradient d’ari-
dité en latitude et selon le gradient de continentalité en s’€loignant de 1’océan atlantique.
Toutefois, il serait nécessaire de poursuivre et d’approfondir I’exploitation de ces résultats pour
détailler les relations entre bilan hydrique et fonctionnement annuel des savanes. Ainsi, une ana-
lyse plus compléte des sorties de modeles de régionalisation permettrait de mieux comprendre
le décalage entre croissance végétale et alimentation en eau. Cetie exploitation conduirait vrai-
semblablement 2 préciser les hypothéses évoquées et faisant appel & une origine biologique ou
pédologique du décalage entre précipitations et déclenchement de la croissance. Il conviendra
alors d’affiner I’interprétation des données sur la redistribution de I’eau dans le sol et de com-
pléter I’observation des phases de développement, de croissance et de production.

Au terme de ce travail, les informations obtenues grice a la base de données, aux développe-
ments méthodologiques et aux résultats thématiques aménent & dégager quelques perspectives
pour la poursuite de ces objectifs de régionalisation du bilan hydrique.

Tout d’abord, la description physique dans le modele distribué des réservoirs du sol devra sa
signification pédologique a I’introduction d’une stratification multicouches dérivée de la struc-
ture des profils observés et cartographiés. Simultanément, cette description devra sa significa-
tion hydrodynamique en développant la communication latérale des flux.

Ensuite, 1’utilisation de mesures satellitaires pour forcer certains processus devrait étre étendue.
Une meilleure description de I’hétérogénéité de surface des couverts améliorerait la description
des flux entre végétation et atmosphére. L utilisation conjointe de données a haute résolution
spatiale et 2 haute fréquence temporelle pourrait conduire 2 cette amélioration. Ces mesures
étant faites en optique et proche infra-rouge, I’'information d’hétérogénéité obtenue aurait inté-
rét 2 &tre complétée par des mesures radar délivrant une information physique tout & fait décor-
rélée sur la structure des couverts. De plus, I’ utilisation de ces mesures radar conditionnerait la
caractérisation de la couche de surface qui pilote I’infiltration.

Dans le domaine de la mesure de température apparente en infra-rouge, une fiabilité et une pré-
cision accrues de la température de surface apporterait une meilleure connaissance des flux
d’énergie. Or, ceux-ci agissent sur les flux hydriques a I’interface avec I’atmosphére. Une telle
température devrait pouvoir &tre disponible avec une fréquence temporelle quotidienne de jour
comme de nuit.

Toutes ces informations sur la structure et le comportement thermique des écosystémes seraient
alors déterminantes pour mieux estimer les flux dans les couverts : interception et évapotrans-
piration d’une part, et infiltration et ruissellement d’autre part.

D’un point de vue plus prospectif, le chainage de modeles de processus de flux verticaux et ho-
rizontaux semble donc bien la voie  privilégier pour les développements & venir. De méme, la
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recherche d’une plus grande robustesse validant cette approche ne pourra provenir que de sa
mise en oeuvre simultanée dans les milieux arides et dans les milieux tempérés.
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ANNEXE A : Le transfert de I’eau dans la plante

(D’aprés Musy A., et Soutter M.)!

I L’absorption racinaire

L’absorption racinaire constitue la premiére étape des transferts hydriques assurés par la plante
entre le sol et I’atmosphére.

Le processus d’absorption d’eau se produit en réponse au développement d’un gradient de
potentiel total décroissant entre la surface externe de la racine et ses tissus vasculaires. Une
distinction est toutefois faite selon la nature du potentiel prédominant. Ainsi, dans le cas d’une
plante dont le rythme de transpiration est élevé, la tension qui se propage des feuilles aux ter-
minaisons du xyléme dans la racine donne naissance & un gradient de potentiel total relevant
essenticllement d’un gradient de potentiel de pression hydrostatique. L’absorption est dans ce
cas dite passive. Par contre, lorsque le taux de transpiration est faible, la tension dans le xyléme
est réduite. Les processus de transport actif de solutés vers les terminaisons vasculaires indui-
sent une augmentation de la pression osmotique dans le xyléme, si bien qu’un potentiel de
pression positif peut méme s’y développer, donnant lieu 2 des phénoménes d’exsudation.
Simultanément apparait un gradient de potentiel osmotique générant des transferts d’eau.
L’absorption est dans ce cas dite active, bien qu’il n’y ait pas A proprement parler de transport
actif de molécules d’eau.

Outre le gradient de potentiel constituant la force motrice du processus, I’absorption est condi-
tionnée par la résistance 2 laquelle il se heurte. La perméabilité globale d’un systéme racinaire
dépend d’une part de facteurs spécifiques caractérisant sa formation, et de I’autre de facteurs
externes susceptibles de modifier ses propriétés. Les facteurs spécifiques, incluant les caracté-
ristiques génétiques et les conditions physico-chimiques générales dans lesquelles le systéme
racinaire s’est développé, se manifestent notamment en termes de volume et de densité racinai-
res. En outre, la présence de poils absorbants, dont la perméabilité n’est pas supérieure a celle
du reste de la cellule épidermique, peut augmenter d’un ordre de grandeur la capacité
d’absorption. Les principaux facteurs externes susceptibles de faire varier la perméabilité glo-
bale du systéme racinaire sont ceux qui influencent son degré d’activité métabolique, dont
dépend le maintien de la structure des membranes, soit la température, 1’aération du sol et sa
teneur en CO,.

A Téchelle des formations végétales, les caractéristiques de 1’environnement (profil et profon-
deur notamment) et les propriétés structurales des sols sont donc trés importantes.

II La circulation dans le systéme vasculaire

La circulation dans le systéme vasculaire s’effectue essentiellement sous la forme d’un flux
volumique et trés peu par diffusion moléculaire. La composante prédominante du gradient de
potentiel qui en constitue la force motrice est le terme de pression. Toutefois, comme le par-
cours des terminaisons vasculaires des racines i celles des feuilles peut s’effectuer sur une dis-

1. Musy A., Soutter M., Physique du sol. Presses polythechniques et universitaires roamndes. Collection
gérer I’environnement, 1991.
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tance verticale considérable, la composante gravitaire du potentiel qu’il est alors nécessaire de
surmonter peut s’ avérer non négligeable. Le développement et la transmission de potentiels de
pression négatifs dans le xyléme, suite aux prélévements d’eau dans les tissus de la feuille lors
de la transpiration, sont rendus possibles d’une part par la continuité de la phase liquide entre
les tissus vasculaires et les tissus environnants et de I’autre par la cohésion des molécules d’ean
entre elles et leur adhésion aux parois des éléments conducteurs. Contrairement au systéme
racinaire, la résistance globale au flux dans le syst¢me vasculaire n’est que trés faiblement
affectée par des inhibiteurs métaboliques ou des facteurs externes, telles que des modifications
de température.

III La transpiration

La force motrice du processus est constituée dans le cas de la transpiration par un gradient de
potentiel total dans la phase liquide et par un gradient de pression de vapeur dans la phase
gazeuse. Les résistances auxquelles se heurtent ces transferts varient fortement d'un chemine-
ment 2 l'autre. Dans le cas d'une transmission directe 2 la surface de la feuille par exsudation,
l'ean se trouvant dans les tissus vasculaires est forcée a travers leurs extrémités. Ce mode de
transfert ne se manifeste ainsi que lorsque la plante transpire faiblement et que des potentiels
de pression positifs se développent dans le xyléme. La forte résistance qu'il rencontre en fait
ainsi un phénomeéne marginal. Le cheminement empruntant les parois des cellules de I'épi-
derme et la cuticule est également marqué par une forte résistance, due aux caractéristiques
constitutives de cette couche peu perméable. Il apparait ainsi que la voie la plus aisée de trans-
fert d'eau des tissus vasculaires  I'air libre passe par les stomates, ce d'autant plus que les sur-
faces d'évaporation peuvent étre considérables.

La principale source de résistance dans la voie stomatique réside dans la taille et les caractéris-
tiques géométriques des pores. Cette résistance est susceptible de varier en fonction du degré
d'ouverture des stomates, dont les fluctuations constituent ainsi un mécanisme de régulation
des transferts d'eau a I'atmosphére. En effet, lorsque la turgescence des cellules stomatiques et
des cellules voisines diminue, les stomates se referment, limitant ainsi les échanges et vice
versa. De plus, comme les cellules avoisinantes sont moins fortement cutinisées que les cellu-
les stomatiques, la perte de turgescence les affecte en premier lieu lorsque se manifestent des
décalages faibles et transitoires entre la demande évaporative et les flux de séve brute. Ceux-ci
n'influencent dgs lors que trés modérément le degré d'ouverture des stomates.

Les stomates constituent en outre la voie privilégiée des échanges d'oxygéne et de gaz carboni-
que, dont l'intensité est également déterminée par les mécanismes de régulation stomatique.
Ceux-ci ne se produisent de ce fait pas simplement en réponse a des situations de stress hydri-
que, soit lorsque I'alimentation du processus de transpiration s'effectue sur un rythme inférieur
aux besoins thermiques de la plante. En effet, le degré d'ouverture des stomates est essentielle-
ment réglé par I'action d'inhibiteurs métaboliques agissant sous I' influence de la concentration
en CO, des espaces intercellulaires. La régulation stomatique est ainsi surtout affectée par les

facteurs déterminant le rythme de production photosynthétique, c’est & dire principalement, la
température et l'intensité lumineuse. Comme la température dépend du taux de transpiration,
un stress hydrique peut exercer simuitanément une action directe et une action indirecte sur le
mécanisme de régulation stomatique.
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IV Le comportement hydrique global

Bien que les flux se produisent partiellement en phase liquide et partiellement en phase
gazeuse, il est possible de considérer qu'ils sont globalement proportionnels & un gradient de
potentiel décroissant et inversement proportionnels aux résistances qu'ils rencontrent, et ce,
chaque étape de leur cheminement. Si ce cheminement passe successivement par les points 1,
2, 3 etc., le flux peut s'exprimer de la maniére suivante, R; ; et Ry 5 étant respectivement les

résistances rencontrées entre les points 1 et 2 et les points 2 et 3:

Tz—\Pl \P3—"I’2
= = = efc... Al
q R1,2 R2,3 eic (A.1)

L'évolution du potentiel entre le sol et 1 ‘atmosphére se caractérise par une réduction beaucoup
plus marquée en phase gazeuse qu'en phase liquide. Le potentiel peut en effet passer, en ordre
de grandeur, de -10 m dans le sol 4 -150 m dans la feuille, alors que sa chute est brutale entre
les parois cellulaires internes de la feuille et I'air libre ot il peut atteindre -10 000 m. En consé-
quence, il apparait que la résistance rencontrée lors du transfert en phase gazeuse est la plus
forte de tout le processus de transfert, et ce de plus d'un ordre de grandeur.

Le flux global transitant par la plante est ainsi principalement contrdlé par la phase d'échanges
de vapeur d'eau entre les feuilles et 1'air extérieur. Le développement d'une résistance accrue
dans un autre secteur de la plante peut toutefois influencer le flux global. En effet, lorsqu’ une
augmentation de la résistance au transfert se manifeste, dans la zone racinaire par exemple, le
flux ne sera réduit que de maniére transitoire, le temps que la diminution du potentiel au niveau
des feuilles conduise au développement d'un gradient plus important permettant de revenir aun
flux initial. Par contre si, suite & un nouvel accroissement de la résistance, celle- ci est amenée
& un degré tel qu'elle représente une fraction significative de la résistance maximale, elle peut
entrainer une fermeture progressive des stomates et une augmentation de la résistance au trans-
fert en phase gazeuse.

1 apparaft donc que tous les facteurs qui influencent les résistances lors des diverses étapes du
transfert de I’eau du sol 4 I’atmosphére peuvent intervenir comme facteurs limitants du flux
global.
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ANNEXE B : L’eau dans le sol

I Les énergies potentielles dans le sol

Le potentiel de gravité & une hauteur z au dessus d’un niveau de référence est en énergie
potentielle par unité de masse de:

¥,=g.z (B.1)

oli: g est I’accélération due 2 la gravité (9.81 m.s™),
z un niveau choisi pour que ¥ soit positif ou nul.

Le potentiel de pression est dfi aux forces de tension superficielle qui développent une énergie
de liaison eau - sol par capillarité et adsorption 4 I’ensemble des parois qui constitue la surface
spécifique. Ces champs de forces abaissent I’énergie potenticlle de I’eau au-dessous de celle de
I’eau libre. La phase liquide forme alors des ménisques concaves (centre de courbure extérieur
au liquide). La différence de pression entre I’eau du capillaire (p.) et la pression atmosphérique

(p,) peut s’exprimer par le déficit de pression:

Po-Pc=-P (B.2)
-p=2y/R (B.3)
ol Y est la tension superficielle de I’eau,

R le rayon de courbure du ménisque, R =1/ cos o.

Le potentiel de pression devient:

_ 2Y- coso.

_\Ilm =

B4

ol r est le rayon du capillaire et o I’angle du ménisque 2 la paroi.

On peut en déduire 1a remontée capillaire d’une hauteur h dans le milieu:

2y coso

h = m (B.S)

oil: Pg est la densité de la phase gazeuse (que I’on néglige) et pj est la densité de la phase
liquide.

Pour un ménisque convexe, ¥, devient positif et il y a dépression capillaire (ex.: le mercure
sur le verre).
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Pour les écosystémes terrestres, ce phénoméne de remontée capiilaire est trés important. En
effet, la profondeur de sol concernée par 1’alimentation en eau des systémes racinaires de la
végétation peut donc aller largement au deld de ia zone racinaire active. Par conséquent, on
doit intégrer ce phénoméne dans la modélisation des réservoirs superposés pour décrire correc-
tement I’interaction des flux hydriques avec la partie souterraine des écosystémes.

Le potentiel osmotique ¥, dépend de la concentration en ions de 1’eau du sol qui est donc en
fait une solution:

Yos=k.T.C (B.6)
ol: C; est 1a concentration de la solution du sol et T sa température absolue.

Comme la pression de vapeur des solutions électrolytiques est plus faible que celle de I’eau, la
présence des ions dans la solution abaisse 1'énergie potentielle de I’eau du sol. Cette diminu-
tion est négligeable sur les transferts de masse, mais intervient beaucoup lorsqu’il existe des
membranes de diffusion. Or, I'influence de 1’osmose est déterminante dans 1’interaction entre
racines et sol. Cependant, dans les sols relativement bien humectés comme dans les régions
tempérées, la concentration ionique est généralement faible. Cet effet est donc peu marqué. Par
contre, il peut agir fortement dans les régions arides ou la concentration en sels peut-étre trés
élevée.

Le potentiel total ¥, ., s’exprime en pression hydrostatique ou en charge hydraulique équiva-

lente (si la pression est égale & 1 atmosphére, la charge est égale 4 une colonne de 1033 cm
d’eau). Le potentiel résultant se donne alors en charge hydraulique totale.

Ce potentiel de pression négative peut étre trés €levé; aussi, on convertit la force appliquée par
la charge équivalente en exprimant la succion matricielle par le pF, logarithme de la charge
hydraulique négative:

DF = log ¥iora) (B.7)

La variation de succion en fonction de la profondeur z induit des gradients hydrauliques h, tels
que:

_ I:(‘Pn+1 +Zn+1)'"(‘.I',n-"zn):I

Ine1~ %y

(B.8)

Z

ou: ¥, ¥y, ..., ¥, sont les valeurs de succions matricielles en centimétres de colonne
d’eau et ou zy, z5, ..., Z; sont les profondeurs sous la surface également exprimées en centime-
tres.

L’évolution de h, indique donc dans le sol le sens et la valeur du gradient de pression qui déter-

minent les transferts de masse de la phase liquide. Ce gradient a donc une incidence directe sur
I’alimentation en eau de la végétation.
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II Méthode d’évaluation des transfert d’eau

II-1 Méthode d’évaluation de Pinterception

L’interception est définie par:

hmax

I, = [ i(hyan B.9)
0

ot INt est I’ interception totale par le peuplement, i(h) est 1’interception dans une épaisseur h de
couvert et hmax est la hauteur du couvert.
A une hauteur donnée h dans la canopée, la pluie efficace P}, est diminuée de la quantité inter-

ceptée depuis le toit:

hmax

P, = P,— | i(h)dn (B.10)
h

o P; est la pluie incidente donnée par la mesure pluviométrique.
Au total, on peut mesurer INy par la différence:

INT = Pi—(Psol"'Pecaul) (B.11)

ot Py, = P, est la pluie efficace au niveau du sol et P, est la quantité qui s’écoule le long du
tronc (Aussenac, 1968 [1]).

II-1.1 Formule de Horton
La formule de Horton permet de calculer les pertes par interception durant et aprés I'averse:

Vd=Sv+RE.t, B.12)

ol Vd : interception (mm),
Sv : capacité de rétention de la couverture végétale (mm),
R : relation entre la superficie boisée et la superficie totale de la région,

E : taux d'évaporation de la superficie boisée (mm h1),
t, : durée de I'averse.
1I-1.2 Extension de la formule de Horton

Dans la mesure oil la capacité de rétention n'est pas constante tout au long de l'année, Linsley a
proposé une extension de la formule de Horton:
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Vd=Sv(1-e ™)+ REL=Sv(1-e PPy kP (B.13)

ou: P : hauteur totale des précipitations,
K : constante = REt /P

Si I'averse devient considérable P>>Sv, alors Vd # Sv + KP.
Parmi d'autres formules, on peut citer celle de Meriarn qui n'est autre (2 un rapport prés) que
I'application de la formulation générale de Linsley au cas particulier des broussailles:

Vd =2.108 (1 - e 0083),0 062 P si P< 12.7mm (B.14)

1I-1.3 Approches polynomiales
On trouve de nombreuses autres formules empiriques qui donnent les pertes par interception en
fonction du type de végétation:

Vd=a+hP" (B.15)

-

ol a : constante pour un couvert végétal donné,
n : parametre souvent égal a 1,
b : coefficient d'ajustement.

I1-1.4 Formule a partir de la mesure du LAI

La formule de Dickison (1984, [8]) permet de calculer la capacité de stockage d’eau par la
canopée (Wsc) comme €tant égale a:

Wsc =0.0002 LAI (B.16)

II-2 Méthodes d’évaluation du ruissellement superficiel

II-2.1 Vitesse moyenne

Avant d’atteindre un cours d’eau principal ou secondaire, 1’eau ruisselle sous forme de nappes
d’eau ayant hauteur et une vitesse définie. Cette derniére dépend en premier lieu de la pente de
la surface d’écoulement, ainsi que des caractéristiques du sol. La vitesse moyenne de 1’eau
sous forme de nappe peut &tre estimée par la formule de I’institut bavarois d’hydrologie:

v =20sin"’a (B.17)

oul: v : vitesse moyenne en m/s,
a : pente du terrain.

11-2.2 Le modéele HSPF (Hydrological Simulation Program Fortran)

L’eau qui s’écoule est assimilée a une lame d’eau réguliére qui se propage continuellement a la
surface sur deux dimensions (pas d’écoulement latéral). L’évolution de 1’écoulement durant

-168 -



ANNEXE B : L’eau dans le sol
Méthode d’évaluation des transfert d’eau

une averse d’intensité i (mm.h'l), sur une surface de sol, est décrite par I’équation de la conser-
vation de la masse et I’équation de la quantité de mouvement uniforme, respectivement:

dg dy _ .
ety = ¢ (B.18)
b
gq=a-y (B.19)
ol a : parametre sensible a la rugosité, la longueur et la pente;

b : paramétre égal a 5/3 pour un écoulement turbulent et 3 si 1’écoulement est lami-
naire.

A I’état d’équilibre, la rétention superficielle est constante et maximale. Le volume d’eau tom-
bant sur la surface est égal au débit a 1’exutoire. L’équation devient:

=0 (B.20)

&

g, = i-'x (B.21)

Avant I’équilibre, le débit dépend peu de x, I’équation devient:

dq
=0 (B.22)

y=i-t (B.23)

L’équation de Chézy-Manning (qui permet d’évaluer le débit d’un écoulement permanent) per-
met de résoudre 1’équation (B.19).

Egquation de Chézy-Manning:

La vitesse moyenne d’écoulement peut &tre approchée par 1’équation de Chezy-Maning:

/ 2
hS 3 -SI/

V = T (B '24)

ol V : vitesse moyenne (ou débit) en m s‘l,

h : rayon hydrique, peu différent de la profondeur moyenne (m),
S : pente,
n : coefficient de Manning.

Signalons que cette équation est plus appropriée au probléme d’écoulement qu’ celui du ruis-
sellement dans la mesure oi1, dans un chenal, I’écoulement est généralement de type turbulent.
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Divers auteurs en donne une formulation:

- Kauark Leite, 1990:

5/3 o172
q, = 35.941 - ~n-L (B.25)
ou: g, : volume d’eau en mm sortant du segment pendant le pas de temps,

y : hauteur d’eau en meétres,
S : pente du segment en m/m,
n : coefficient de Maning et L. : longueur de la pente en métre.

- Llamas, 1993:
Q=CLH?j (B.26)

olx: Q : débit (m3s™h),
C : coefficient de débit (m),
L : largeur du lit (m),
H : hauteur de la lame d’eau au dessus du seuil (m),
i: pente.

Lorsque I’écoulement est parvenu a 1’état d’équilibre, la rétention superficielle est constante et
maximale, et le volume d’eau tombant sur la surface est égal au débit a 1’exutoire.
Kauark Leite (1990), exprime la rétention d’eau a 1’équilibre en mm par:

i-n-LN3/5
D, = 0.07605 - 27
- o (55
ol: i : différence entre la fraction d’eau disponible pour I’écoulement, et le stock d’eau

dans le réservoir de rétention au début du pas de temps (mm / h),
n : coefficient de Manning,
L : longueur de la pente (m),
S : pente du segment (m/m).

Par ]a suite, on calcule la hauteur d’eau en métres, dont on déduit, d’aprés 1‘équation de Chezy-
Manning, la quantité d’eau ruisselée q,.
La hauteur d’eau “y” est donnée par les expressions empiriques suivantes. Selon qu’on se

trouve dans la phase de transition, d’équilibre ou de récession (2 la fin de 1’averse), on prendra
I’une ou I’autre des ces deux équations:

3
y=1)-(1+0.6~(DD—))siD2De (B.28)

[
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y = 1.6-DsiD<D,

oll: D : rétention moyenne pendant le pas de temps At.

La quantité d’eau qui viendra alimenter le réservoir de rétention sera alors y-q,.

Ruissellement laminaire

(B.29)

Dans I’équation de Manning, I’hypothése est faite d’un ruissellement turbulent (b= 5 / 6). Or,
si elle est justifiée dans le cas d’un ruissellement rapide, un modgle de flot laminaire est plus
appropri¢ sur des surfaces couvertes par la végétation. Montgomery, Dietrich, 1994, proposent

I’évaluation suivante:

_ J2-g-h-S
U= ———

k-v
r==

ol u : vitesse de ruissellement, f : coefficient de frottement (sans dimension)

h : hauteur de la lame d’eau, S : pente, k : coefficient de rugosité,

q : charge: pluie - infiltrations et v : viscosité.

* Coefficient de Manning

- Wilson, 1983 ([25])

Type of channel

Smooth timber
Cement-asbestos pipes, welded steel

Brickwork well-hid and flush-jointed
Concrete and cast iron pipes

conditions
condition
aquatic growth
and weedy

rapids, very weedy and overgrown

edition, 1977.

Concrete-lined (high-quality formwork)

Rolled earth: brickwork in poor condition
Rough-dressed-stons paved, without sharp bends
Natural stream channel, flowing smoothly in clean
Standard natural styeam or river in stable
River with shallows and meanders and noticeable
River or stream with rocks and stones, shallow

Slow flowing meandering river with pools, slight

0011
0012
0013
0014
0015
0018
0.021

0.030
0035
0.045
0.060

0.100

{SI units}

70-90
60-75

40-55
30-45
19-30

14-25

*Fora full discussion of Chezys coefficient C see An Jnrroduction to Engineering
Fluid Mechanics by J. A. Fox, published by The Macmillan Press, London, second

Tableau B.1 : Valeur type du coefficient de Manning (n) (Wilson, 1983 [25])

(B.30)

(B.31)
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- Viessman, 1989 ([23]):

“For streamflows, Manning’s n values may range between about 0.03 and 0.15”

I1I-3 Méthodes d’évaluation de I’écoulement

11-.3.1 Ecoulement de surface
I1-3.1.a Equation de continuité

Sur un trongon donné, et en 1’absence de nouvelles arrivées d’eau, le volume de fluide passant
par une section doit étre égal a celui qui transite en provenance de 1’amont. Ceci reste vrai
méme si les dimensions, la pente et la forme des sections considérées, sont différentes. Ainsi,
les produits de la vitesse moyenne de I’écoulement par la section, 4 ’aval et & I’amont, doivent
étre égaux. L’équation de continuité s’écrira donc:

AV = A5V, (B.32)

ou: A : section (m?),
V : vitesse moyenne (m sh
11-3.1.b Equation de Chezy-Maning

Cette équation a été cité précédemment (Eq. (B.24))
I1-3.1.c Géométrie hydraulique
C’est une technique empirique développée par Leopold et Maddock, cités par Kramer (1993),

pour caractériser le réseaux hydrique et son régime.
Les hypothéses suivantes sont faites:

w=aQb (B.33)
d=cQf (B.34)
v=k Q" ®.35)
D’apres I’équation de continuité:
Q=vdw (B.36)
ack=letb+f+m=1 B.37)

oll: Q : débit,
w : largeur du chenal,
d : profondeur du chenal,
v : vitesse d’écoulement.
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Différentes valeurs des coefficients, tirées de mesures expérimentales et de calculs théoriques,
sont répertoriées dans le tablean suivant:

Source w~Q d~Qf v~ Q™
Field measurements

Leopold and Maddock, Ref. 4 b=026 | f=0.40 m = 0.34
Leopold and Miller, Ref. 10 b=025 | f=041 m = 0.33
" Lewis, Ref 11 ‘ b=017 | f=0.33 | m=0.49
Knighton, Ref. 13 =012 | f=040 | m =048
Ackers, Ref. 15 b=042 | f=043 m =0.15
tLeopold and Maddock. Ref. 4 6=050 | f=040 | m=0.10
fBrush, Ref. 14 b=055 | f=036 | m=0.09
{Knighton, Ref. 12 b=046 | f=0.16 | m=0.38

Theoretical predictions '

Li, Ref 29 b=024 | f=046 | m=0.30
Williams, Ref. 20 Jo=048 | f=030 [ m=022
Langbein, Ref. 19 "1 6=023 | f=042 | m =035

{Leopold and Langbein, Ref. 16 | 6=0.55 | f=0.36 | m =0.09
{Langbein, Ref. 19 =050 | f=037 | m=0.13
tSmith, Ref. 27 b=064 | f=0.27 | m=0.09

$Li, Ref. 29 b=046 | f=046 | m =0.08

{Chang, Ref. 21 5b=047 | f=042 | m=0.11

Tableau B.2 : Valeurs des exposants intervenant dans la géométrie hydraulique (Kramer,
1993).

Ainsi, on pourra évaluer le débit dans un chenal, connaissant sa largeur w = Qb, ou sa profon-
deur d = Q°. En pratique, on prendra la valeur moyenne des résultats obtenus.

II-3.2 Méthodes d’évaluation de I’écoulement souterrain

11-3.2.a Modéle HSPF

D’aprés 1’équation de Manning, I’écoulement des eaux souterraines est supposé étre propor-
tionnel au produit entre la section transversale de la nappe et la pente de la ligne d’énergie de Ia

nappe.
Cependant, en I’absence de connaissance de la section transversale, I’hypothése suivante est

faite: le débit est proportionnel au stock d’eau dans le réservoir souterrain:

q =K (1+KVRY.GVWS ) AGWS (B.38)

ou: qr : débit (mm);

K : paramétre de récession de la nappe;

KVRY : rend compte de la relation entre la réserve souterraine et 1’écoulement non
linéaire;

GVWS : indice de la pente de la ligne d’énergie. n est incrémenté & chaque pas de
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temps, du débit entrant dans le réservoir, mais décrémenté de 3% par jour;
AGWS : stock d’eau, au début du pas de temps, dans le réservoir.

11-3.2.b Equation différentielle de Laplace

Dans un milieu saturé, la teneur en eau ne varie pas dans le temps:

2 2 2
KS'(BH OH BH]

" + 8y2 + Bz2 =0 (B.39)
ou: H : charge hydraulique,
Ks : conductivité saturée.
Ce qui s’écrira, avec I’opérateur Laplacien:
V(VH) = 0 (B.40)

Une solution analytique directe de 1’équation de Laplace, n’est généralement pas possible.
Pour résoudre les problémes relatifs aux écoulements vers une issue peu profonde, il est sou-
vent approprié d’utiliser I’hypotheése de Dupuit-Forchleimer, cité par Hillel, 1974, suivant
laquelle, I’écoulement est horizontal, et la vitesse en chaque point, proportionnelle a la pente et
indépendante de ia profondeur. L’équation de surface libre s*écrit:

2 2
oh dh
—+—5 =0 (B41)
ax’ ay2
oix: h : hauteur saturée au dessus de la couche imperméable.

Si la nappe descend de hy, a hy, la quantité d’eau drainée par colonne de section unitaire sera:

hy
0 = [f(h)dn (B.42)
hy
ol fu(h) : fonction li€e a la courbe d’humidité du sol; f, # ah,

a : pente de la droite.

Si on fait I’hypothése d’une démarcation nette de succion, entre zones saturées et non saturées,
I’équation approchée obtenue est (Hillel, 1974):

QQ- =1-¢ (B.43)
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ol q, : flux initial de drainage,
Q.. : drainage total aprés un temps infini,
Q : volume d ‘eau drainée, par unité de surface pendant le temps t

II-4 Méthode d’évaluation de Pinfiltration
II-4.1 Loi de DARCY

Il s’agit d’une relation exprimant le débit total Q transitant au travers d’ une colonne de terre
saturée comme le produit de sa section S, du rapport de la différence de charge totale AH exis-
tant entre ses extrémités a sa longueur L et du coefficient de conductivité hydraulique 3 satura-
tion K :

AH 3
Q=S-K;-4 (enm’/s), (B.44)

ou exprimé en densité de flux q:

AH
q = K, 7~ (enmvs). (B.45)

Dans I’expérience de Darcy, 1’écoulement s’effectue dans une direction unique, si bien que les
surfaces équipotentielles H(x,y,z)=cste sont constituées de plans paralléles. Or dans un sol, le
taux de variation du potentiel total peut étre différent selon les directions. Les surfaces équipo-
tentielles sont alors courbes et essenticllement non paralléles, et, comme les lignes de courant
leur sont orthogonales, la direction globale de 1’écoulement est quelconque. L’expression uni-
dimensionnelle de 1a loi de Darcy se généralise dés lors 2 trois dimensions par:

? —_—
qg = —-K,-gradH (B.46)

En milieu homogéne, le flux de Darcy est orthogonal au surfaces équipotentielles.
Cette équation dynamique permet de déterminer la densité de flux en un point quelconque du

sol. Pour décrire complétement le phénomene, il faut lui adjoindre I’équation de continuité qui
exprime le principe de conservation de masse:

>
divg = 0 (B47)

L’équation générale des écoulement en milieu saturé, que I’on dénome également équation de
Laplace, résulte de la combinaison de 1’équation dynamique et de 1’équation de continuité, ce
qui donne:

—
div(-K, - gradH) = 0 (B.48)
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et en supposant le milieu homogene et isotrope:

V(VH) = 0 (B.49)

En milieu non saturé, 1’équation dynamique peut s’écrire en fonction de la teneur en eau:

> —_
q = —K(0) - gradH (B.50)
et I’équation de continuité:
? a0
divg = — 3 B.51)

En combinant ces deux équations, on aboutit & I’équation de Richards:

div(K(0) - gradH) = %’ (B.52)

De nombreuses méthodes numériques permettent la résolution de cette équation. Mais dans la
plupart des cas, une solution approchée de nature analytique est employée.

11-4.2 Validité de I’équation de Darcy

L’équation de Darcy n’est pas universelle pour toutes les conditions d’écoulement liquide dans
les milieux poreux. On sait que la relation entre le flux et le gradient hydraulique n’est pas
linéaire aux grandes vitesses d’écoulement. Les forces d’inertie ne sont plus négligeables
devant les forces de viscosité.

La lot de Darcy n’est applicable qu’aux écoulements laminaires. Ceci signifie qu’il y a alors
glissement non turbulent, de couches de fluides superposées et parallgles. L’écoulement lami-
naire est prépondérant dans les limons et les matériaux plus fins. Dans les sables grossiers, la

loi de Darcy n’est plus applicable. Le critére quantitatif d’évaluation de I’écoulement turbulent
est le nombre de Reynolds:

P
R, = - d (B.53)
ou: u : vitesse moyenne d’écoulement,
d : diametre effectif des pores (d = 21),
p : densité du liquide,
Vv : viscosité.

Rappelons que ces lois décrivent les transferts liquides a travers des filtres saturés, conditions
qui ne sont qu’ approximativement remplies dans le sol.
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En résumé, les principales hypothéses qui sous-tendent la loi de Darcy sont les suivantes:
- matrice solide homogene, isotrope et stable;
- fluide homogene, isotherme et incompressible;
- énergie cinétique négligeable;
- régime d’écoulement permanent;
- écoulement laminaire.

II-4.3 Formules d’évaluation de I’infiltration
I1-4.3.a Loi de Poiseuille

Si le sol était simplement un faisceau de tubes rectilignes lisses et de rayons uniformes, on
pourrait supposer le débit d’écoulement global, égal 4 la somme du débit de chacun des tubes.
La connaissance de la distribution des dimensions des rayons des tubes pourrait alors permettre
le calcul du débit total & travers le faisceau. Ce débit est du 2 une différence de pression et peut
€tre évalué par I’équation de Poiseuille:

n-R4 P
Q=W.z (B.54)

o:  Q:débit (cm’/s),
P : pression différentielle entre les extrémités du tube (bar),
L : longueur du tube (cm),
R : rayon capillaire (cm),
1 : viscosité du fluide (poises),

Malheureusement, du point de vue physique, les pores du sol ne ressemblent pas 2 des tubes
uniformes et lisses! La configuration réelle de la géométrie et de 1’écoulement dans le sol étant
bien complexe, on décrit ce dernier en terme d"un vecteur de vitesse d’écoulement macrosco-
pique. 1l représente la moyenne globale des vitesses microscopiques dans le volume total du
sol.

11-4.3.b Taux moyen d'infiltration

On peut également calculer le taux moyen d'infiltration pendant la période de I'averse ol
I'intensité de la pluie est supérieure a I'infiltrabilité par:

_P-Q-vd

w
b

(B.55)

ol: P : précipitations totales,

Q : ruissellement,

Vd : interception,

t¢ : temps pendant lequel 1'intensité des pluies est supérieure a l'infiltrabilité.

Remarquons qu'afin de déterminer Q, il faut connaftre le régime d'infiltration ou tout an moins
son intégrale (théorique ou expérimentale) ce qui limite cette approche.
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II-4.3.c Formule de Horton

Horton a montré que la capacité normale d'infiltration d'un sol pouvait étre représentée par une
équation de la forme:

i(t)=i¢+ (i, - ip) X (B.56)

ol: i¢ : capacité finale d'infiltration, fonction du type de sol,
i, : capacit€ initiale, fonction du type de sol et de 'humidité initiale,
K : constante positive,
t : temps écoulé depuis le début d'infiltration.

Rappelons que plus un sol est humide a 1'origine, moins son infiltrabilité sera élevée & cause
des gradients de succion plus faibles.

I1-4.3.d Approches polynomiales

La proportion d'eau infiltrée décroft dans le temps. Des formules expérimentales ont été depuis
longtemps établies:
- Lewis et Kostiakov, 1937:

i=atd (B.57)
-Kirkham et Feng, 1949:
i)=ct?+d (B.58)
ou: i(t) : quantité d'eau infiltrée par unité d'aire en t secondes.

11-4.3.e Méthode de Green et Ampt (1911)

Une méthode approximative et simplifiée pour résoudre le probléme de l'infiltration fut suggé-
rée en 1911 par Green et Ampt. Pour le détail des calculs, on se reportera & Hillel (1974, [13]).
11 établit, en définitive, la relation simple:

i =A@ -ND/(21) oul = A® - |/2D1 (B.59)

o: D : diffusivité effective (D = 27 - D),
AO : O, - ©; o1 ©, est la teneur en eau de la zone de transmission et ©; la teneur en
eau initiale du profil et qui est encore celle qui prévaut au-dela du front d'humidification.

I1-4.3.f Autres méthodes

Parmis les autres méthodes, on peut citer la méthode de Crank (1956) et 1a méthode de Philip
(1957).
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II-5 La redistribution
L’équation de redistribution, selon Miller et Klute, cités par Hillel (1974, [13]), s’écrit:

B\ ¥ 2 M D
(_axp),,'a; = -a—z[Kh(T)-a—;l]—a—th(W) (B.60)
ol: 0 : teneur en eau volumique,

t : temps,

K : conductivité hydraulique,
z : profondeur,

¥ : succion matricielle,

h : fonction d’hystérése.

Quand P'infiltration a cessé, et ce, en 1’absence d’évapotranspiration, le flux 2 travers la surface
du sol est nul. La loi de conservation de la matiére implique alors:

_[ (8-dz) = cte (B.61)

z=0

La perte d’eau a partir de la zone supérieure, rapide au début, se ralentit de plus en plus et
devient imperceptible. Cette teneur en eau, apparemment stable, est appelée capacité an champ
ou capacité de rétention.

IIT Ordre de grandeur de diverses constantes

111-1 Infiltration finale
- Hillel, 1974 ([13]):

Type de sol Régime fins] d'infiltration
mm/hr
Sables >20
Sols sableux et loessiques 10-20
Limons 5-10
Sals axgileux 1-§
Sols argilewx sodiques <1

Tableau B.3 : Ordre de grandeur du régime final d’infiltration (Hillel, 1974 [13]).
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III-2 Conductivité hydraulique a saturation Ks

- USDA - Soil Conservation Service:

Groupe hydralogique Ks (mmM)
A 7.50 - 11,50
B 3,80 - 7,50
[ 1,30 - 3,80
D 0,00 - 1,30
Sowce : USDA (1984).

Tableau B.4 : Conductivité hydraulique 2 saturation (Kauark Leite, 1990 [15]).
- Williams et al., 1984:

12.7 - (100-A)

K¢ = — —too—= + 0.25 (B.62)
S = T00—A + ¢ 15~ 00T (T0-4)

ol: A : pourcentage d’argile.

- Kozeny - Karman:

1 f
= - B.63
a-b (1-1) ( )
ol f est la porosité et a,b des coefficients d’ajustement.
- Allen Hazen:
2
K, = c-(dp) (B.64)
ol: d, est de diamétre efficace et

¢ un coefficient empirique variant selon le type de sol (de 0.4 107 pour les argiles a
1.4 1073 pour les sables).
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- Musy et al.:
' 10?0t w0t 0 107 et 10°  w0® v
K xtms) PR e e e e e oL
Snit environ : 1005 10 o Imf Olmj
Perméahilité Perméable Semi-perméable Imperméable
Types de sols Gravier sans sable | Sahle avec gravier Sable rrés fin Argile limoneuse
ni éléments fins Sahle grossier 2 Limons grossier a argile homogéne
sable fin d limon argileux
Tourbex
Passibilités Excelientes Bonnes Mayennes Faibles
de drainage & faibles & nulles
Figure B.5 : Conductivité hydraulique (Musy, [19]).
I11-3 Conductivité hydraulique K
- Lafférére:
) " K (m /s)
Sol sableux. ......... 0,22 20,26 0,302 0,44 0,00012 & 0,00037 x 103
Sol argileux.......... 0,008 2 0,140 0,342 0,50 0,0003 & 0,00001 x 103
Sol tourbeux ........ 0,032 4 0,280 0,503 0,61 0,0035 x107?

Tableau B.6 : Conductivité hydraulique (Demolon, 1966 [7]).

- O’Neal:

K10~ cm.s?

Trés faible . 3
Faible . 3-15
Assez faible. 15-60
Moyenne 60-170
Assez rapide 170-350
Rapide . 350-700
Trés rapide. > 700

Tableau B.7 : Conductivité hydraulique (Bonneau et al., 1979 [4]).
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- Hillel, 1974 ([13]):

Conductivité Espacement Profondeur

hydraulique dcs drains des drains
Type de sol (cmfjour) (m) (m)
Argile 0.15 10-20 1-1.5
Argile limoneuse 0.15-0.5 15-25 1-1.5
Limon 0.5-2.0 20-35 1-1.5
Limon sableux fin 2.0-6.5 30-40 1-1.5
Limon sableux 6.5-125 30-70 1-2
Tourbe 12,5-25.0 30-100 -2

Tableau B.8 : Conductivité hydraulique (Hillel, 1974 [13]).

- Gardner:

a
K(h) = —; B.
®) = (B.65)

oli: h est le potentiel de pression et
a,b et m sont des constantes empiriques.

- Anonyme:
k(h) = K& (B.66)
- Brooks et Corey:
2
K(®) = K| ) B.67
(©) \@, -0 (B.67)
ou: O est la teneur en eau et
A est un parameétre reflétant la porosimétrie du sol.
- Van Genuchten:
K(® =K-( )-1— 1—( B.68
©) =% \o=or CRCR B8
ol: m est une constante empirique.
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111-4 Capacité au champ ou capacité de rétention

- Formule de Gras:
Gras a proposé une formule de régression multiple entre la capacité de rétention et certaines
caractéristiques granulométriques:

CR,=(059A+0.16L+547)d (B.69)

ol: CRv : capacité de rétention volumique (%),
A : teneur en argile (%), L : teneur en limon 2-20 |1 et d : densité apparente séche.

avec: d=1.52a1.8: sols argileux,
d=1.3 2 1.5 : sols limoneux,
d=1.121.3: sols sableux.

- Méthode de Martens:
Il propose une méthode d’évaluation de la capacité au champ:
CC=0.475(0.34 A+ 090 Mo + 10.8) + 12.5 (B.70)
ol: A : teneur en argile (%) et Mo : teneur en matiéres organiques (%).
- USDA:
Tableau 10.4 : Caractéristiques physiques moyennes des sols.
Texture Denslté Porosité Capacité Pelnt ag
apparente au champ flétrissement
g/em® mm/mm

Coarse sand 1,6 0,40 0,11 0,03 33
Sand 16 (1.5) 0,40 (0.45) 0 16 (0,09) 0,03 (0,02) 3,3
Fine sand 1.5 0,43 ,18 0,03
V. fine sand 1,5 0,43 0 27 0,03 33
L coarse sand 1,6 0.40 0.16 0,05 3.3
Loamy sand 1.6 0,40 0.19 0.0S 3.3
Loamy {. sand 1.6 0,40 0,22 0,08 3.3
L v.f. sand 1,6 0,40 0,37 0.05 33
Coarse 3. loam 1,6 0,40 0,19 0,08 3.3
Sany loam 1,6 (1,35) 0,40 (0,50) 0,22 (0,15) 0,08 (0.04) 3,5
F. sandy Joam 1,7 0,36 0,27 0,08 3,5
V. f. sandy loam 1,6 0,40 0,37 0,02 35
Loam 1,6 0,40 0.26 0,11 4,5
Sik loam 1.5 (1,25) 0,43 (0,53) 0.32 (0.22) 0,12 (0.07) 4,5
Silt 1,4 0.47 0,27 0,03 4,0
Sandy clay loam 1.6 0,40 0,30 0,18 4,0
Clay loam 1,6 (1,20) 0,40 (0.55) 0,35 (0,28) 0,22 (0,10) 4.0
Silty clay losm 1,40 0,47 0.36 0,20 4,0
Sandy chy 1,6 0,40 0,28 0,20 3.5
Sihty clay 1.5 0,43 0,40 0,30 3.5
Clay 1.4 (1,18) 0,47 (0,60) 0,39 (0,45) 0,28 (0,33) 35

Sousce ; USDA (1984).

Tableau B.9 : Capacité an champ (Kauark Leite, 1990 [15])

-183 -



ANNEXE B : L’eau dans le sol
Modeéles hydrologiques

IV Modeéles hydrologiques

La revue des phénoménes intervenant dans le bilan hydrique au sein des écosystémes, qui est
donnée au CHAPITRE II concerne essentiellement des termes de flux verticaux. Or, en milieu
naturel, des transferts importants peuvent évidemment avoir lieu par des flux horizontaux. La
régionalisation du bilan hydrique devra donc tenir compte de ces termes de flux qui constituent
I’hydrologie distribuée et dont I’interaction avec la structure et le fonctionnement des écosyste-
mes est nécessairement forte.

Le développement des études sur les systtmes complexes comme les milieux naturels (e.g.,
bassins versants, riviéres, lacs, nappes, mers, ...) a provoqué au cours des vingt derniéres
années une prolifération de modeles dans les sciences de I’eau. On propose de distinguer les
différentes approches en tenant compte des champs d’applications et de la structure du modele
(Woolhiser and Brakensiek, 1982 [26]; Becker et Serban, 1990 [2]; Dooge, 1992 [9]) afin d’en
retenir les principes adaptés & 1’étude des écosystémes.

IV-1 Modgéles déterministes

IV-1.1 Modéles mécanistes

On appelle modele mécaniste, un modéle qui simule les processus physiques et leurs relations;
on parle égelement de modele de connaissance, modéle théorique, modéle descriptif, modele
boite blanche, modéle déterministe.

Les modeles mécanistes décrivent (ou essaient de décrire !) les mécanismes internes du sys-
t&me, se basant sur des lois de 1a mécanique, de la physique (e.g., conservation de la masse, de
I’énergie et de la quantité de mouvement), de la chimie (e.g., équilibre chimique et thermody-
namique, cinétiques chimiques) ou de la biologie (e.g., lois de comportement et de croissance)
et sur une parfaite connaissance de la structure physique du syst¢me. En théorie, ce type de
modeles est indépendant du calage car tous les paramétres sont censé€s €tre mesurables. Dans
les sciences de 1’eau on est encore loin d’une théorie déterministe des processus hydrologi-
ques. Méme dans des secteurs relativement réduits, olt I’on dispose de modéles mécanistes qui
représentent bien le comportement du systéme, certains parametres ne sont pas directement
mesurables sur le terrain (e.g. conductivité hydraulique dans la loi de Darcy, coefficient de
Strickler dans les équations de Saint Venant, ...).

IV-1.2 Modéles conceptuels

On appelle modele conceptuel, un modele qui décrit le comportement apparent de processus et
leurs relations dans un systéme; on parle également de modgle systémique, mod¢le paramétri-
que, modele boite-grise, modéle quasi-déterministe, modele synthétique.

Quand la structure du systéme et les lois qui le régissent sont inconnues ou quand la mise en
oeuvre d’un modele mécaniste devient trop complexe (en raison de I’incertitude et de la pau-
vreté des informations, et de 1a complexité des phénoménes lors de I’application), on procéde a
une simplification du comportement du systéme. Les modeles conceptuels en sont un exemple.
Ils integrent des facteurs complexes en essayvant de décrire le concept physique du comporte-
ment du systtme par une représentation plus simple qui, ayant bien un sens physique, est
dépourvue de réalité physique.

Les modeles conceptuels les plus utilisés sont les modeles “a réservoirs” (Tableau B.10). Ils
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représentent les différents cheminements de I’eau dans un bassin versant par un jeu de réser-
voirs qui se remplissent et se déversent les uns dans les autres par des lois de vidange semi-

empiriques.
Nom Auteurs Année / Réf

SWM Crawford et Linsley 1966 [6]

CREC Cormary 1968 [5]

SSARR U.S. Army 1972 [24]
CEQUEAU Girard, Morin et Charbonneau 1972 [11]
HBV Bergstrom et Forsman 1973 [3]

USDAHL Holtan et Lopez 1973 [14]
TANK Sugawara et al, 1974 [22]
UBC Watershed Model Quick et Pipes 1977 [20]
MODELAC Girard 1982 [12]
GARDENIA Roche et Thiéry 1984 [21]
GIRARD Ledoux, Girard et Villeneuve 1984 [17]
GR3 Edijatno et Michel 1989 [10]

Tableau B.10 : Exemple de modgles a réservoirs.

Bien que ne décrivant pas les processus physiques élémentaires mis en jeu dans le transfert de
I’eau, ces modeles essayent de donner & chacun des réservoirs un sens physique comme, par
exemple, un réservoir superficiel qui représente la zone racinaire, un réservoir intermédiaire
qui représente la zone non-saturée et un réservoir inférieur qui représente la zone saturée. Le
mot conceptuel vise donc a indiquer que la structure et les éléments du modgle ont une base
conceptuelle i.e., physique en opposition aux modeles du type “boite noire”. Généralement, les
parameétres des modeles conceptuels ne peuvent pas étre directement mesurés sur le terrain et
nécessitent donc d’étre calés.

On distingue deux fonctionnalités principales dans les modgles conceptuels 2 réservoirs:
* la fonction de production et,
* lafonction de transfert.

La fonction de production regroupe les phénomenes responsables des pertes subies par ’eau de
pluie tombant sur le sol (e.g. interception, rétention superficielle, stockage temporaire dans le
sol, évapotranspiration, ...) et qui “empéchent” 1’eaun d’atteindre 1’exutoire du bassin.

La fonction de transfert permet la transformation de la fraction de la pluie qui va devenir écou-
lement en hydrogramme 4 1’exutoire du bassin versant, transformation qui correspond 2 un éta-
lement dans le temps de la lame d’eau. Son réle est de schématiser 1’ensemble des mécanismes
hydrauliques responsables des différents cheminements de 1’eau dans le bassin versant.

Dans les modgles conceptuels & réservoirs, ces fonctions ne sont pas indépendantes puisqu’un
réservoir peut participer conjointement 4 la fonction de production et 2 la fonction de transfert.
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IV-2 Modéles empiriques

Les modeles empiriques sont des modeles qui expriment directement des relations entre gran-
deurs déterminantes en entrée et grandeurs résultantes en sortie. On parle aussi de modéle boite
noire, modéle entrée-sortie.

Les modéles empiriques ne font pas référence aux processus internes du systéme en se conten-
tant d’établir des relations directes entre les variables de forcage et les variables de sortie
(Langbein et al., 1949 [16]). Cependant, comme dans le cas des modeles conceptuels, des
interprétations physiques peuvent parfois étre données aux paramétres de ces modeles.

IV-3 Modétles stochastiques

Un modgele est dit stochastique si certaines des grandeurs impliquées (i.e., variables de forgage,
parametres et erreurs) sont des variables aléatoires représentées par une fonction de distribu-
tion des probabilités. Il en résulte une fonction de distribution des probabilités pour les varia-
bles de sortie.

Le besoin des données de base adéquates et précises pouvant servir de support aux études
d’évaluation et d’optimisation de systémes hydriques a été la cause du développement récent
de I’hydrologie stochastique. Les techniques mathématiques de génération ont pour objectif
d’obtenir des séries synthétiques de précipitations, de débit, etc, qui auront en commun, avec
des séries historiques enregistrées, un ensemble de parametres statistiques (moyenne, variance,
coefficient de corrélation, etc).

Depuis les premiers travaux de Thomas et Fiering (1962), plusieurs auteurs ont €laboré un
grand nombre de modeles stochastiques de simulation. Ces travaux peuvent &tre classés en
cinq types fondamentaux. selon le processus générateur et les hypothéses de base (ILlamas,
1993 [18]):

- Modeles de régression linéaire & variables multiples: Modéle HEC-4 du Corps des
ingénieurs des Etats-Unis, 1971;

- Modgles autorégressifs: Fiering (1964 et 1967), Matalas (1967), Fiering et Jackson
(1971), Matalas et Wallis (1976):

- Modgeles de bruit fractionné (fractional-noise): Mandelbrot et Wallis (1969), Matalas
et Wallis (1971), Srikanthan et McMahon (1978);

- Modeles de ligne segmentée (broken line): Mejia (1971), Garcia et al. (1972), Rodri-
guez-Iturbe et al. (1972), Mandelbrot (1972), Mejia et al. (1972 et 1974);

- Modeles ARIMA: Box et Jenkins (1970), Carlson et al. (1970), O’Connell (1971),
Lettenmaier et Burger (1977), Hipel et al. (1977), McLeod et al. (1977), etc.
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ANNEXE C : Le bilan radiatif et le bilan énergétique

I La température de surface

I-1 Généralités

Tous les flux entrant en jeu dans la modélisation du bilan énergétique 2 la surface terrestre, 3
I'exception du flux solaire, font intervenir au cours de leur paramétrisation, la température de
surface.

Il parafit donc indispensable d'acquérir ce paramétre 3 différentes échelles spatiales et comme il
est, de fagon pratique, impossible d'avoir accés & celui-ci, de fagon continue par le biais de
mesures au sol, l'utilisation de données satellitaires paraft donc étre une solution pour avoir une
mesure de la température radiative de Ia surface.

La radiométrie spatiale en infra-rouge permet de mesurer une luminance qui peut étre conver-
tie en température au sommet de I'atmosphére. Si on se place dans une fenétre atmosphérique,
c'est & dire dans une région du spectre électromagnétique ol I'absorption par l'atmosphére ter-
restre est minimale (typiquement 10,5 - 12,5 um), il est possible d'en déduire la température de
surface (Anding et al., 1970 [1]; Prabhakara et al., 1974 [41]; McMillin, 1975 [33]; Becker,
1982 [3]; Price, 1984 [44]; Singh, 1984 [49]; McClain et al., 1985 [32]; Kerr, 1991 [26]; w=)s
Malheureusement le passage de ces valeurs en luminance au sommet de Tatmosphére i une
température de surface au sol pose un certain nombre de problémes, les principaux étant la
caractérisation de la surface observée (nous ne sommes pas en présence d'un COIpsS noir), et
I'influence de 1'atmosphére.

Dans un premier temps nous allons rappeler les quelques bases physiques nécessaires 3 1'éva-
luation de ce paramétre, ensuite nous exposerons succinctement une méthode de correction des
problemes liés 3 la traversée de l'atmosphére terrestre et pour finir son calcul pratique pour son
utilisation dans notre cas présent.

1-2 Bases physiques

L'atmosph&re n'est pas complétement transparente, la réflectance de la terre ne sera pas
influencée uniquement par la surface terrestre considérée mais aussi par la composition et la
structure thermique de l'atmosphére. Un modele complet du transfert radiatif de I'atmosphére
devra prendre en compte 1'émission et 1'absorption de celle-ci. On négligera ici les phénomeénes
de diffusion dans I'atmosphére, ceux-ci étant faibles en l'absence de brumes (visibilité supé-
rieure 3 5 Km), ainsi que les effets liés au gaz carbonique (CO,) et 2 I'ozone (Oj), leurs effets
étant largement plus faibles que ceux liés 4 I'eau.

La radiation thermique regue par le capteur embarqué & bord d'un satellite peut &tre exprimée
par la somme de trois termes d'aprds Chandrasekhar (1960 [13]).

Ainsi dans les conditions d'une atmosphére claire sous un équilibre thermodynamique local, le
signal enregistré dans le canal i du satellite sous un angle zénithal q, peut €tre décrit de la
maniére suivante:
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R(6,0) = J£:(M)e, (8, 0)B, (T, (8, )\ + C.1)

ST es ’
Jsm) - Z G L dpad+

17,031 py,(8, 0, 0)L,, (0)1, (8, 0) cos6'sin®'d' dpd.

avec:
L,(8) = |B(T,)- 81;“(®’p)dp (C.2)
sh A\ip ——Sp_— .
ou: L) est la luminance atmosphérique, R, est la radiance totale regue par le capteur du

satellite, B; (T) est la brillance spectrale du corps noir équivalent pour une température T, €),
est le coefficient d'émissivité spectrale de 1a surface, Ty est le facteur de transmission spectral
de l'atmosphere, py) est la réflectivité spectrale bidirectionnelle de la terre et fj(A) est la
réponse spectrale du radiométre du canal 1.

Le premier terme de I'équation correspond a la contribution du sol, le second a celui de 'atmos-
phere sur le chemin montant et le troisi¢me au rayonnement atmosphérique descendant réfléchi
par la surface.

Au niveau du capteur, nous disposons d'une mesure de luminance R; qu'il faut transformer en
température radiative. Nous pouvons transformer cette luminance en une pseudo température
de brillance Ty, qui est en fait la température d'un corps noir émettant la méme luminance que
celle observée au moyen de 1a loi de Planck inverse:

2
2hc
B 7.(T) = hckl (C.3)
}vs . (e i - 1)
ol: h est 1a constante de Planck, c la vitesse de la lumiére et k 1a constante de Boltzmann.

Cette équation est valable dans le cas idéal monochromatique et doit donc Etre adaptée au cas
d'un capteur ayant une réponse spectrale limitée. Il faudra donc, pour toute extraction de la

température de brillance, prendre en compte la largeur de bande du radiométre et éventuelle-
ment ses non linéarités.

1-3 Méthode Split Window (SWT)

A partir de ce qui précéde on dispose de I'ensemble des concepts nécessaires pour calculer une
température de brillance au sommet de l'atmosphére. Il ne reste plus qu'a examiner une
méthode qui permet de corriger les effets atmosphériques pour accéder 4 la valeur de la tempé-
rature de surface.
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Il existe de nombreuses méthodes permettant de déduire de 1a température de brillance au som-
met de l'atmosphere, la température de surface du sol: méthode mono-canal, méthode multi-
canal (Split Window), méthode des angles multiples ou encore une combinaison de cette der-
niére et de la méthode multi-canal.

La méthode multi-spectrale est particulitrement adaptée aux satellites NOAA. Cette méthode,
suggérée dés 1970 (Anding et al., 1970 [1]) et établie dans une forme maintenant classique
(Prabhakara et al., 1974 [41]) a été depuis reprise par différents auteurs (McMilling, 1975 [33];
Becker, 1982 [3]; Price, 1984 [44]; Singh, 1984 [49]; McClain, 1985 [32]; Kerr, 1991 [26]; ...).
Cette méthode est basée sur la différence d'absorption de 'atmosphére dans deux fenétres spec-
trales adjacentes, centrées sur 10,5 um et 11,5 pm. I a été démontré par ces auteurs que la tem-
pérature de surface de la mer peut étre obtenue par une combinaison linéaire de deux
températures, T et T,, respectivement, mesurées dans deux canaux infra-rouge adjacents:

Ts=ao+a1 T1+a2T2 (C4)
avec: aj+az=1.

Cette méthode ne donne une température qu'en partie corrigée des effets atmosphériques mais
elle a 'avantage d'étre fort simple A mettre en oeuvre.

Différentes méthodes ont été proposées pour obtenir les coefficients ag, a1, a, (il faut noter que
la SWT est maintenant utilisée de fagon opérationnelle sur les océans par la NOAA avec une
précision moyenne annoncée de 0,02 K).

La SWT donne toutefois des résultats moins bons pour les terres émergées, ol I'écart entre la
valeur réelle et la valeur déduite par SWT peut aller jusqu'a 6 K. Ceci est 1ié au fait que les
hypotheses permettant 3 la SWT d'étre appliquée ne sont plus tout & fait valables sur les terres
émergées.

La SWT a ét€ mise au point pour des surfaces océaniques. Elle repose donc sur les hypoth2ses
suivantes:

- 1a surface observée est lambertienne

- la température de surface est proche des températures des basses couches

- I'absorption de I'atmosph&re est faible et concentrée dans les basses couches

- 'émissivité est constante sur de larges surfaces et trés proche de 1

- les émissivités dans les deux canaux thermiques sont trés proches

1l faut également garder & l'esprit que dans le cas spécifique de AVHRR (Advanced Very High
Resolution Radiometer), embarqué 3 bord des satellites de 1a NOAA, un certain nombre de
limitations inhérentes au capteur sont 3 prendre en compte lors de I'utilisation et la validation
d'algorithmes d'extraction de la température de surface:

- le capteur sature au dessus de 320 K

- le satellite voit son heure de passage au noeud ascendant dériver avec Ie temps

- de part son large champ, le capteur vise sur une méme acquisition, des points pour
lesquelles I'heure solaire locale est différente.
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I-4 SWT en fonction de la végétation

Une végétation suffisamment dense réduit considérablement la radiation totale atteignant le
sol. Aubreville (1947, [2]) a mesuré des réductions de 68 & 75% en République Centrafricaine
et de 81 & 85% au Cameroun.

11 s’ensuit une réduction de la température du sol sous savane et plus encore, sous forét, par
rapport au sol nu. Cette influence joue sur la valeur des températures maxima et de I’amplitude
thermique journaliére 2 la surface du sol.

De nombreux auteurs ont cité des résultats analogues. En Afrique Orientale, d’aprés Vageler
(1933, [53]) 1a température du sol nu variant de 50° & 54°, celle du sol voisin sous végétation
herbacée était de 34° et sous for€t de 25° seulement.

Au Congo belge, Beirnaert (1941, [4]) a mesuré des différences de 17° entre les températures
en surface du sol nu et du sol sous forét; au Soudan, Jaeger (1956, [24]), 15°, entre un sol sous
savane et le sol voisin sous forét.

I-4.]1 Méthode de Kerr

La température de surface est déterminée comme une combinaison de température de surface
de sol nu (Tyg) et de température de surface d'une végétation couvrante (Ty) proportionnelle-
ment au pourcentage de recouvrement I, (Kerr et al., 1992 [27]):

T, = I.T, +(1-1.)Ty, (C.5)

ou:
Ty, = 314317 454— 21T,y 4 (C.6)
T, = -24+3.6T53—-2.6T ;9 (C.7)

Tiog et Ty1o sont les températures de brillance au sommet de I’atmosphére dans les deux
canaux thermiques de NOAA-AVHRR.

L’indice de recouvrement (pourcentage de recouvrement) I, est déterminé par la formule sui-
vante :

(NDVI-NDVI,,)
I. = wpvr,—~pvLy €8)

O le NDVI, est la valeur minimale du NDVI pour le sol nu (typiquement la fin de la saison
séche) et le NDVI,, correspond 2 la valeur maximale du NDVI (typiquement la fin de la saison

des pluies), au niveau de chaque pixel. Cette formulation dépend fortement du niveau de cor-
rections atmosphériques appliquées aux données et n’est valable que dans les régions ou la
végétation est annuelle.
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I-4.2 Méthode de Roozekrans

Sur le méme principe et en compilant les travaux de Van de Griend et al. (1993 [54]) et Kerr et
al. (1992 [27]), Roozekrans (1994 [47]) détermine la température de surface comme une com-
binaison de température de surface de sol nu (Ty,) et de température de surface d’une végéta-

tion couvrante (T,) en améliorant I’estimation de I'émissivité de surface; cette émissivité est
fonction du NDVTI:

£-090 _ .098-¢
T. = o8 T+ o085 Do (£

avec:
= 1.0094 + 0.047 - In(NDVI) (C.10)

et pour la température de surface de la végétation et du sol nu, les expressions suivantes (Prata
et Platt, 1991 [42]):

1-¢’ 1 1
T, = ——-980+5-2.83- Tyog—g+2.02- Ty (C.11)
1-¢’ 1 1
Ty, = —57—+36.36+ 5 - 3.02- Tyg5— 7225 Ty (C.12)
ou: ¢’ est une emissivité fonction de I’angle zénithal solaire et de 1’emissivité de surface

aunadir (0=0) g :

g’ = g, cos(0/2) (C.13)

avec: &g = 0.9 pour un sol nu et & = 0.98 pour une végétation couvrante (Kerr et al., 1992
[27).
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II Le bilan radiatif du sol: le rayonnement net

Une partie des échanges d'énergie se fait sous forme radiative: la surface recoit dans la gamme
des courtes longueurs d'onde (visible et proche infra-rouge) le rayonnement solaire global Rg
qui est réfléchi au niveau du sol avec un coefficient As, 1’albédo.

Dans I'infra-rouge (grandes longueurs d'ondes), le sol regoit un rayonnement Ra d'origine
atmosphérique absorbé dans la proportion &g par la surface du sol tandis qu'il perd une énergie
Rs fonction de sa température de surface Ts et de son émissivité €.

Le rayonnement net est le bilan radiatif du sol. Puisque le rayonnement atmosphérique et le
rayonnement propre du sol couvrent sensiblement la méme partie du spectre, il résulte de 1a loi
de Kirchoff que le rayonnement atmosphérique est absorbé dans la proportion &g par la surface

du sol. En comptant positivement les flux qui constituent un apport d'énergie pour la surface, le
rayonnement net (Rn) s'écrit (Figure C.1):

Rn = (1-As) Rg + & (Ra - Rs) (C.149)

' Rayonnement solalre | Ray hérigue I Rayornremen: terrestre

| S R e
D'I"’" / Absp-%on :

P

e -
o R TR T S v . !
N e ” . :
B ey ! _ ol
;;777777 77;;777;;T;:;:7 Absorption }

Figure C.1 : Les échanges radiatifs dans I’ensemble terre-atmosphére (Perarnaud et al., 1990
[39]).

II-1 L’Albédo et le Rayonnement global

Le rayonnement solaire global (Rg) est le rayonnement incident issu de la chromosphére

solaire qui se comporte comme un corps noir & 5800 K, dans des longueurs d'onde comprises

entre 0,28 et 5 um; il peut &tre estimé 2 partir de la fraction d'insolation (rapport de la durée

d'insolation & la durée astronomique du jour) et du calcul du rayonnement solaire global extra-

terrestre; la partie réfléchie de ce rayonnement est égale 3 As*Rg.

Au cours de la traversée de I'atmosphere terrestre, le rayonnement solaire est soumis a des phé-

nomenes d'extinction par absorption et diffusion que 1'on peut classer en quatre catégories:

* absorption vraie due aux composants gazeux de 1’atmosphére, principalement 1'ozone

(qui absorbe pratiquement tout le rayonnement solaire de longueur d'onde inférieure &
0,3 um), le gaz carbonique et la vapeur d'eau (bandes d'absorption faibles vers 0,7, 0,9 et
1,1 pm, larges et intenses au-dela de 1,3 um).
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* affaiblissement dfi 4 la diffusion moléculaire ou diffusion Rayleigh. Cette extinction est

liée & 1a longueur du trajet optique dans 1’atmosphére et est proportionnelle & A4 (A: lon-
gueur d'onde). Elle est donc trés efficace sur les courtes longueurs d'onde mais agit peu
sur I’infra-rouge.

* affaiblissement dfi 4 la diffusion par les aérosols ou diffusion de Mie. Elle dépend,
comme la précédente, du trajet optique et varie fortement avec la teneur en aérosols de

l'atmosphere. Elle est généralement proportionnelle 3 A2, n variant de 0 2 4.
+ diffusion et absorption par les nuages, trés variable selon leur nature (gouttelettes, cris-
taux), leur altitude, leur densité, leur nébulosité, leurs dimensions.

Le rayonnement solaire est partiellement réfléchi par la surface du sol, 1a réflectance de 1a sur-
face étant variable avec la longueur d'onde. La fraction correspondant au pourcentage de
réflexion s'appelle 1’albédo. L'albédo (As) d'un sol dépend de son humidité en surface. Il
décroit lorsque la teneur en eau superficielle augmente et varie 1égérement en fonction de la
hauteur du soleil.

Dans le cas d'un sol, I'absorption du rayonnement solaire est limitée 4 une couche superficielle
trés mince qu'on peut assimiler a la surface du sol. L'énergie solaire absorbée par la surface
(R,p) vaut donc:

Ry = (I-As) Rg (C.15)

II-1.1 Formules empiriques
+ Linacre, 1977 [31]:

Tm
R, = 75+ (100-A)en cal cm™%s! (C.16)

avec: Tm=T + 0.006 h, t° moyenne ramenée au niveau de 1a mer en °C,
h = altitude exprimée en méetre,
A =Latitude.
lcalem™?s!=14.184 Wm™

¢ Prescott, 1940 [43]:

Rg = Rg,- (A + B%) (C.17)

avec: Rgo =rayonnement extra-terrestre,
n = durée d’insolation,
N = durée du jour,
A, B = coefficients ajustés (ex: A=0.28 ; B=0.38).
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I1-1.2 Méthodes physiques
» Lacis, 1974:

Lacis et al. (1974, [29]) ont proposé une méthode pour estimer le rayonnement global par ciel
clair en prenant en compte 1’absorption d’une partie du rayonnement extra-terrestre par la
vapeur d’eau et I’ozone de I’atmosphére terrestre. De plus, une prise en compte des aérosols est

possible par cette formulation.
Le rayonnement global par ciel clair est égale i:
Rg =F1/ (o * djm/24)

olt: Io = rayonnement extra-terrestre = 1353 W. m™2,
djm = durée de la période diurne du jour, et
F1 est calculé de 1a maniére suivante:

Calcul de F1
On pose:
K, : cas angle zénithal solaire

w, : contenu en vapeur d’eau (g.cm™)
Oj; : contenu en ozone (atm.cm)

35
M = 2 172
(1224p° + 1)

~ 1/,

X=w,-M~w,/l,

Y=0,-M~05/p,

L’absorption de la vapeur d’eau est prise en compte de la maniére suivante:

29X
A, (X) =
w ) (1 +141.5%)"% +5.925%
ainsi que I’absorption de I’ ozone:
+ dans le visible:
Aw’s 0.02118Y

oz

T 1+0.0427 + 0.0003237

+ dans 1’ultra-violet:

(C.18)

(C.19)

(C.20)

(C.21)

(C.22)

(C.23)
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A 1.082Y 0.0658Y

S T T et T C24
% (1+138.6Y) 1 +(103.6Y) (€24)

D’ ou pour le ciel clair:

0.28
F1l = (1 —va —Aoz— mm—“;) K, (CZS)
Et en prenant en compte les aérosols

Fl
F1 = —5186702 (C.26)
A T
(/]

Valeur que I’on injecte dans 1’équation (C.18).

* Dedieun,1984:
Dedieu (1984, [18]) a propos€ un modele de transfert radiatif simple que 1'équation suivante
peut résumer:

1-A

ol: Rg est le rayonnement global au sol,
R, est le rayonnement incident au niveau du nuage,

A est1'albédo apparent mesuré par le satellite (albédo formé par le systéme par la sur-
face et le nuage,
As est I'albédo de surface.

En effet si on considere une couche nuageuse mince, homogéne, horizontale, d'albédo An 2
une altitude faible, si de plus on néglige 1a dépendance spectrale et l'anisotropie (surface Lam-
bertienne), alors la fraction du rayonnement incident réfléchie par le nuage est A, R; et (1- A,)

R; 1a fraction transmise. Ainsi le rayonnement recu par un pyranomeétre (appareil de mesure du

rayonnement au sol) aprés la contribution des diffusions multiples, entre la surface sous
Jacente d'albédo As et 1a base du nuage, peut s'écrire:

1-4,
Rg=R; (1- Ay (1+AsA, + (AsA)? + ) =R, =i (C.28)

Pour un observateur situé au dessus des nuages, le flux rétrodiffusé vers 'espace s'écrit:

R,=R; A=R; A, +Rg As (1- Ay (C.29)
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D'oti:
A (1-4,)%4As
A=Ayt C.30
n —As n ( )
et
_ A_An _ 1-A
Re =Ry m—ayas =R =& (C31)

Le terme R; est le rayonnement atteignant le nuage et prend en compte les effets de diffusion et
d'absorption d'une atmosphére claire.

Pour une nébulosité fractionnée, si 1'on note N le pourcentage de nuage au dessus d'une surface
donnée, il suffit de remplacer A, par N.A;,. Une couverture fractionnée composée de nuages
d'albédo A, occupant N pourcent de la zone sera donc traitée comme une couche homogegne
d'albédo N.A,. L'équation précédente pourra donc étre utilisée dans tous les cas: ciel clair,
nébulosité partielle ou totale.

L'éclairement au niveau du nuage R;, est calculé 4 partir de la constante solaire E(r) (1335

W.m2), corrigée de 1'absorption et de la diffusion des gaz, ainsi que de 1'angle zénithal solaire.
Les effets atmosphériques sont simplifiés en considérant qu'ils se produisent au dessus de la
couche nuageuse et que I'absorption et 1a diffusion des aérosols sont négligeables.

Cette relation qui est linéaire permet de s'affranchir de l'utilisation d'un seuil pour différencier
les cas nuageux d'un ciel clair.

L'équation précédente n'est pas directement utilisable car elle est fonction de 1'albédo du sys-
teme formé par la surface et la couche nuageuse. La mesure satellitaire nous donne seulement
acces, aprés calibration, 4 la réflectance apparente, au sommet de 1'atmosphére, moyennée dans
la bande spectrale de ce dernier. II faut donc relier la réflectance moyenne apparente A I'albédo
de surface As et & 1'albédo de la scéne A et donc effectuer des corrections pour 1'absorption et
la diffusion des photons sur le double trajet soleil-surface et surface-détecteur. Dans cette
approche et pour le satellite METEOSAT, I'albédo du systéme est calculé par la relation:

Al
A = Ty (C32)

avec:

inf
nax [ SO)dM

A= o (C33)

cos(8,) - | S(ME,(L)d\
0
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ol: a est un coefficient de calibration du détecteur,

x est le compte numérique,

S(A) est la réponse du détecteur pour la longueur d'onde A,

B est 'angle d'incidence solaire,

8, est 'angle d'observation,

E4(A) est la valeur de la constante solaire i la longueur d'onde A, corrigée des varia-
tions de la distance terre soleil,
T(6,) et T(8,) sont les coefficients de transmission calculés d'aprés LACIS.

L'albédo de surface As est confondu avec la valeur minimale de I'albédo du systéme A (pour
une série temporelle) et I'on calcule facilement le rayonnement global au niveau du sol.

Dedien (1984, [18]) effectue la comparaison entre l'estimation sur une maille de 40 x 30 Km2
avec le rayonnement solaire entre 11 h et 13 h TU. Avec les données horaires, la corrélation est

d'environ de 0.90 avec un écart type de 120 W m™2 (soit 21% du rayonnement moyen mesuré
au sol) tandis qu'avec les moyennes mensuelles la corrélation est de 0.98 avec un écart type de

36 Wm2 (soit 6% du rayonnement moyen mesuré au sol).

II-2 Le rayonnement atmosphérique

Ce rayonnement provient de la réémission des gaz contenus dans 1'atmosphére. Si I'on suppose
quun corps est A I'équilibre thermodynamique (ce qui est vrai, au moins localement, pour
Patmosphere), la loi de Kirchoff énonce que la luminance 2 toute température et i toute lon-
gueur d'onde est égale au produit du facteur d'absorption par la luminance du corps noir A la
méme température et 2 la méme longueur d'onde. 1 en résulte que tous les gaz et toutes les par-
ticules solides ou liquides, contenus dans 1’atmosphere, qui présentent une bande d'absorption
située dans le spectre d'émission du corps noir porté i la méme température qu'eux, vont émet-
tre un rayonnement dans cette bande. L'énergie rayonnée par un corps noir i une température
de l'ordre de 300 K se situe dans la bande 5 - 50 pm. Or, trois des constituants de T'air, '0zone,
le gaz carbonique et la vapeur d'ean, possédent des bandes d'absorption dans I'infra-rouge.
L’atmosphere émet donc un rayonnement de grande longueur d'onde. On peut 3 partir de 1a loi
de Kirchoff définir le pouvoir émissif de 1’atmosphere dont la valeur dépend principalement de
la teneur de I'air en vapeur d'eau et en gaz carbonique. Ce pouvoir émissif varie de 0,18 pour
l'air complétement sec a 0,940 lorsque la quantité d'eau précipitable contenue dans I’atmos-
phére atteint 25 cm.

Dans le cas d’un ciel clair, on peut définir une température apparente d’émission du ciel clair
(Tc) qui serait celle d’un corps noir émettant le méme flux de rayonnement propre dans I’infra-
rouge par la relation suivante:

Ra = oTct (C.34)

L’écart variable entre cette température fictive d’émission et la température de 1’air sous abri
dépend avant tout de I’humidité des basses couches de 1’atmosphére que 1’on peut représenter
par la hauteur d’eau condensable. Il existe une relation 3 peu prés linéaire entre I’épaisseur
d’eau condensable et la tension de vapeur mesurée sous abri. Connaissant cette tension de
vapeur, on détermine I’écart (Ta-Tc) (Figure C.2), et avec la température de 1’air sous abri Ta,
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on en déduit Tc et donc le rayonnement infra-rouge de 1’atmosphére claire.

AMT=Ta-Tc
40° | ‘PK)

30°

20° |

e(1%e)

10 20 30

Figure C.2 : Ecart entre Ta (température de 1’air) et Tc (température apparente d’émission infra-
rouge du ciel) en fonction de 1a tension de vapeur d’eau e sous abri, par ciel clair. (Perarnaud et
al., 1990 [39]).

Ainsi divers auteurs ont établi des relations empiriques entre le rayonnement atmosphérique en
I'absence de nuage et la pression partielle de vapeur d'eau (e,) et la température de l'air (Ta) au
voisinage du sol (2 une altitude d'environ 2 m):

* Brunt, 1932 [8]:

Ra = (0.52 +0.065 ,ﬁ:;)GTa4 (C.35)
e Brutsaert, 1975 [9]:
1
(AN 4
Ra = 1.24(7-) cTa (C.36)
a

* Idso-Jackson, 1969 [22]:

Ra = 1-0.261exp(-7.77x1074(273 - Ta)*)oTa* (C.37)

s Satterlund, 1979 [48]:

T,
Ra = 1.08(1 - exp(—ea

TdeTa4 (C.38)

e Unsworth-Monteith, 1975 [52]:
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Ra = 1.066Ta* - 119 (C.39)

avec:  Ra:rayonnement atmosphérique (W.m™) par ciel clair,
Ra,,, : rayonnement atmosphérique (W.m2) par ciel nuageux,

G : constante de Stephan = 5,67.108 Wm2. K4,
€, : pression de vapeur i 2 métres (mb),
Ta : température de l'air & 2 métres (K).

Dans le cas d’un ciel nuageux, il faut corriger cette émission atmosphérique en fonction de la
couverture nuageuse estimée A I'aide de la nébulosité chiffrée par I’observateur. Cette émis-
sion supplémentaire due aux nuages dépend de la température de base des nuages, et de la
réabsorption partielle de ce rayonnement dans les couches inférieures de I’atmosphzre.

Au cours de 1’année, le rayonnement infra-rouge regu au sol et dfi aux nuages (Rpyages) €st sen-

siblement constant, de I’ordre de 70 W.m™2 pour un ciel totalement couvert de nuages moyens.
Cette émission des nuages, pondérée par la fraction de nébulosité (N), permet d’estimer le
rayonnement infra-rouge atmosphérique d’un ciel nuageux (Ra.,):

Racn = Ra+ Rnuages N, n (C.40)

Certaines corrections prennent en compte le type de nuage:
* Bolz, 1949 [6]:

Ra,, = Ra-(1+aN% (C.41)

ol a est un coefficient dependant du type de nuage (cf Brutsaert, 1982 [12],p143).

Pour palier aux manques de données sur la nébulosité, on peut approximer N a partir de la
durée d’insolation journaliére (DI) et de la durée astronomique du jour (DJ):

aN+b.DI/DJ=1 (C.42)

En premilre approximation a=1 et b=1, mais certains auteurs ont montré que a et b ne sont pas
égaux 4 1:

* De Vries, 1955 [19] au Pays Bas:
a=1.12 et b=0.88 en ét&,
a=1.29 et b=1.00 en hiver.

* Kondo, 1967 [28] au Japon:
a=1.11 et b=0.78.

Ces formules ne donnent qu’une estimation journalitre du rayonnement atmosphérique et
on a observé expérimentalement des variations importantes de Rg au cours de la journée, sans
lien avec des modifications de la température ou de I’humidité de I’air 3 2 meétres, ce qui mon-
tre la qualité relative de ces formules.
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II-3 Le rayonnement de surface

Le sol peut &tre considéré comme un corps gris en équilibre thermodynamique et, en dehors du
rayonnement solaire qu'il réfléchit partiellement, il émet donc un rayonnement d'origine ther-
mique. L'énergie de ce rayonnement dépend de la nature et de la température des corps qui le
constituent. La température d'un sol est de 'ordre de 300 K & quelques dizaines de degrés prés,
le maximum d'émission se situe aux environs de 10 um (loi de Wien) et d'aprés 1a loi de
Planck, plus de 99% de 1'énergie émise se répartit dans la bande 4-100 pm. L'expérience mon-
tre que, dans cette partie du spectre, 1'émissivité de 1'eau est voisine de 1 et celle d'un sol varie
en fonction de la teneur en eau superficielle (de 0.90 & ~1).

Le rayonnement propre est donné par la loi de Stephan:

Rs =g, 0 Ts* (C.43)

ou: Ts est 1a température de surface du sol exprimée en K,
G la constante de Stephan,
& le coefficient d'émissivité de la surface.

Une méthode d’estimation du rayonnement de surface journalier a été développée par
Lagouarde et al (1993, [30]); ce calcul repose sur I’estimation de la température de surface a
partir de données satellitaires et sur la mesure de la température minimale de 1’ air disponible en
routine dans les stations météorologiques:

2%
_(EY 2
Rs; =€, C- I(Tn+a-AT- s1n(§)) - dt en W/m (C.44)
0

avec : Tn =1° minimale de I’air,
AT =Ts14h - Tn,
D = durée du jour,
o=1.13pour 0 <t <D, et o =0 pour D <t <24 heures.

Expression se simplifiant :

Rs; = &,-G-Ta-(c-D+24) (C.45)

34 16 3 2 8 AT
. = 3 —r,r =
avec c = gr +§—nr +3r +Tl: = (X,Tn
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IIT Le bilan énergétique

L'étude de I'évaporation d'une surface ou de 1'évapotranspiration d'un couvert végétal conduit
naturellement & l'analyse des échanges énergétiques au niveau de cette surface (Perrier 1975
([40]), Choisnel 1977 ([15]), Recan 1982 ([46]), Vidal 1989 ([56])).
L'établissement du bilan énergétique d'une surface mince, que Perrier (1975, [40]) définit
comme une surface ol les échanges de masse et d'énergie restent situés au voisinage d'un
méme plan, feuille, surface de sol ou 2 la rigueur surface herbacée, nécessite de modéliser les
échanges de chaleur entre ceux-ci et 'atmosphére.
La modélisation consiste & considérer un systdme schématisé par deux plans parallales:

- un premier plan supérieur ou interface avec le milieu air

- un second plan inférieur ou interface avec le milieu que constitue le sol.

Le bilan d'énergie de la surface du sol traduit le principe de la conservation de 1'énergie. Puis-
que la surface du sol est assimilée 2 un plan, sa capacité calorifique est nulle. La somme des
différents flux qui arrivent 2 la surface doit étre nulle, soit:

Rn-G-H-LE=0 (C.46)

oli: Rn = rayonnement net, H est le flux de chaleur sensible, correspondant 3 un transfert
de chaleur dans I'air, LE est le flux de chaleur latente, correspondant 3 1'€vapotranspiration et G
est le flux de chaleur échangée par conduction dans le sol.

L'apport d'énergie radiative solaire et atmosphérique se traduit aprés absorption 2 la surface du
sol, par un gain de chaleur, et 'émission de rayonnement par le sol vers 1'espace par une perte
de chaleur. Il y a au niveau de la surface de discontinuité du milien une transformation brutale
d'énergie de rayonnement en énergie thermique.

III-1 Le flux conductif (G)

Le flux conductif correspond au transfert de chaleur dans le sol par conduction. 1l est positif
pendant la journée, et correspond & un réchauffement du sol sous l'effet de I'apport énergétique
du rayonnement solaire. Au contraire, la nuit, il est dirigé de la profondeur vers la surface,
donc négatif, et correspond & une restitution de chaleur accumulée dans Ie sol pendant le jour.
Le flux est reli€ au gradient de température dT/dz dans le sol par la relation:

G =-kdT/dz (C.47)

ol: k= conductivité thermique (W m2 K1),
z = profondeur comptée positivement vers le bas (m).

Le flux conductif est parfois exprimé en fonction du rayonnement net et de la végétation 3 tra-
vers un indice de végétation (Moran et al., 1989 [35]; Njoku et al., 1994 [36]).

Le flux de chaleur dans le sol apparaft négligeable devant les autres types d'échanges, notam-
ment la convection, du fait de I'inertie thermique du sol. Dans le bilan d'énergie le terme
d'échange par conduction est en général faible. Au cours d'une période de 24 heures le flux
dans le sol présente un caractére périodique, ce qui fait que la chaleur apportée au sol au cours
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de la journée est plus ou moins restituée au cours de la nuit. Ceci justifie en partie le fait qu'a
I'échelle d'une estimation journaliére de I'évapotranspiration potentielle, le flux par conduction
dans le sol a toujours €té négligé.

III-2 Les flux convectifs (H et LE)

II1-2.1 Rappels et définitions

On dit qu’un transfert de chaleur ou de masse s’opeére par convection lorsqu’il a lieu au sein
d’un fluide en mouvement et qu’il s’effectue par le déplacement du fluide. Cela correspond au
cas général des transferts entre les surfaces naturelles (sol nu, végétation, surfaces d’eau...) et
I’atmosphére. Selon les causes du mouvement du fluide on distingue trois types de convec-
tions: libre, forcée ou mixte.

Convection libre: La convection est dite “libre” lorsque le mouvement du fluide est provoqué
par des différences de densité qui apparaissent en son sein. Elles sont généralement dues 4 des
gradients de températures qui induisent des gradients de dilatation du fluide. Par exemple, au
cours de la journée la surface du sol s’échauffe car son bilan radiatif est positif. L’air 4 son
contact s’échauffe également, ce qui entraine une diminution de sa masse spécifique. Une par-
ticule d’air chaud regoit ainsi de I’air plus froid qui I’environne, une poussée verticale dirigée
de bas en haut. Cette particule d’air s’éléve donc et est remplacée par de 1’air plus froid et ainsi
de suite. Ce processus permet ainsi le transfert de 1’énergie captée par la surface vers les basses
couches de 1’atmosphére.

Convection forcée: la convection est dite “forcée” lorsque le mouvement du fluide est provo-
qué par un champ de force extérieur. Dans les conditions naturelles la convection forcée est
due au vent qui est la résultante du gradient local de la pression atmosphérique et de 1a force
engendrée par la rotation terrestre.

Convection mixte: en général, ces 2 types de convections interviennent en proportions variées
pour donner la convection mixte. Ce cas se rencontre souvent dans les conditions naturelles
lorsque la vitesse du vent est faible. Les mouvements de 1’air sont alors produits 2 la fois par
les facteurs qui entretiennent le vent et par les gradients verticaux de température. Les trans-
ferts de chaleur et de masse sont alors diis en partie a la convection naturelle et en partie i la
convection forcée.

Nous pouvons alors distinguer deux cas qui dépendent du gradient de température entre le sol
et la surface: la stabilité et I’instabilité thermique.

» La stabilité est obtenue lorsque la température du sol est inférieure 2 celle de 1’air. Dans
ce cas, la convection libre s’oppose aux flux ascendants. Ceci se traduit par une stabilisa-
tion des masses d’air. Cette situation est obtenue principalement la nuit.

» L’instabilité est obtenue lorsque la température du sol est supérieure i celle de I’air.
Dans ce cas, la convection libre accentue les flux ascendants. Cette situation correspond
la plupart du temps & une condition d’évaporation diumne.

Dans la modélisation des échanges convectifs, il est donc nécessaire de prendre 2 la fois en
compte les deux types de convection, libre et forcée. La convection forcée fait intervenir la
vitesse du vent et la rugosité de surface qui agit sur les turbulences. La convection libre dépend
quant 2 elle de la stratification thermique de 1’ air.

La modélisation du flux convectif de chaleur sensible (H) et de chaleur latente (LE) passe
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donc par une caractérisation des convections libre et forcée. Il existe deux types de modélisa-
tion:

* Tapproche directe dite des fluctuations. Celle-ci est basée sur une analyse statistique des
mouvements turbulents;

* T'approche analogique qui consiste & exprimer les flux convectifs par le produit d’un
coefficient de diffusivité turbulente et d’un écart de température (pour H) ou de pression
de vapeur d’eau de I’air (pour LE).

La premiére approche requiert la connaissance de grandeurs telles que la composante verticale,
la température ou la pression partielle de vapeur d’eau sur des pas de temps trés courts (infé-

rieurs au 1/10*™ de seconde). Ce type d’approche convient pour la mesure directe des flux,
mais il est peu adapté pour la simulation des flux. Nous développerons donc 1’approche analo-

gique.
HI-2.2 Le flux convectif de chaleur sensible (H)

Par analogie avec la loi de Newton, nous écrivons le flux convectif de chaleur sensible sous la
forme:

H=p, Cp, h (Ts - Ta) (C.48)

olt: Ta est 1a température de I'air exprimée en K 2 la hauteur de référence z,,
Ts est la température de 1a surface du sol (K),
h, le coefficient d'échange thermique (m.s™!) entre le sol et I'air 3 I'altitude z, (m),

pyet Cpa = masse volumique (kg.m‘3) et chaleur spécifique de 1'air (J .kg'l.K'l).

I11-2.3 Le flux convectif de chaleur latente (LE)

Le flux de chaleur latente est 'énergie utilisée pour la vaporisation de l'ean, c'est A dire 1'évapo-
transpiration. Soit une variable d'état caractéristique de I'état hydrique du syst2me, telle que la
pression de vapeur d'eau de I'air e{T} 4 la température T, ou la tension de vapeur d'eau de sur-
face P;. Le flux de chaleur latente (LE) est le trait d'union entre le bilan énergétique, puisque

c'est un flux, et le bilan hydrique, par l'intermédiaire de la variable e{T}.
On exprime donc LE de la fagon suivante en fonction de e{T}:

LE=0p,.- Cpa ¥ Iy (eg{Ts} - e{Tz)) (C.49)

ou: Pa et C;y = masse volumique (kg.m3) et chaleur spécifique de l'air (Jkg'LKD),
y est la constante psychrométrique (67 Pa. K1),
hy = coefficient d'échange de masse entre le sol et 'air 4 I'altitude z, (m.s’}),
ew{Ts} = pression de vapeur d'eau saturante de 1’air 2 1a surface du sol (Pa).
e{Tz} = pression de vapeur d'eau de I’air 4 la hauteur z, (Pa).
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HI-3 Calcul des coefficients d’échange convectif

On supposera que h, et h; sont éganx (Recan, 1982 [46]).

Le calcul des coefficients d’échange pour différentes valeurs de température et de vent
(Chanzy, 1991 [14]) fait apparaitre une hiérarchie entre les facteurs de variations qui sont par
ordre décroissant d’importance:

- le vent;

- la stratification thermique de I’air. Son effet est surtout important par vent faible au
voisinage de la neutralité et en condition stable;

- la température de 1’ air qui n’a qu’un effet mineur.

11 est clair que ce coefficient hy n'est qu'un paramétre commode qui n'a pas de réalité physique.

En admettant les hypothéses de la couche de surface idéalisée, 1a théorie de la similitude de
Monin-Obukhov permet d'expliciter le coefficient hg 4 partir de 1'état hydrodynamique et ther-

mique de I’atmosphére 4 l'altitude z,, de la température de la surface du sol et des caractéristi-
ques hydrodynamique de la surface (paramétrées par la longueur de rugosité z,,).

Kz-U

a

Le coefficient d’échange convectif (m.s'l) s’écrit:
— (C.50)

) ) (o) )

ou encore avec la notation de Recan:

K2-U

a

" ()5 () )

II1-3.1 Notation et liste des symboles
III-3.1.a Liste des symboles

U, = vitesse du vent (m/s) a I'altitude de référence z, (m),

K = "constante" de Karman (~ 0,4),

A =longueur d'Obukhov (m) , qui prend en compte la stratification thermique de 1’ air,
¥, (ou Fy) = fonction de stabilité pour les transferts de quantit€¢ de mouvement,

¥}, (ou Fy) = fonction de stabilité pour les transferts de chaleur,
Zym = longueur de rugosité aérodynamique (m) pour la quantité¢ de mouvement,
Zop, = longueur de rugosité (m) pour le transfert de chaleur.

(C.51)

Les longueurs de rugosités z,y, et z,, sont les hauteurs pour lesquelles les variables vent et
température prendraient leurs valeurs de surface (0, T) si les lois les régissant étaient valables
jusqu’a ce niveau (elles ne le sont en fait que pour z >> z,;)). La longueur z, est fonction de
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Zom €t de la nature de la surface.
II1-3.1.b Notation

L’analyse dimensionnelle aboutit & regrouper les grandeurs physiques intervenant dans 1a tur-
bulence en une variable adimensionnelle (Monin et Obukhov’s, pour d=0):

z—d, z,—d, Zom—d, Zop—4d,
C=—px8a = —xbom=—F—%or = —f— (C.52)
ol d, = hauteur de déplacement (m) (le niveau moyen d’absorption de la quantité de

mouvement n’est pas au niveau du sol, mais 3 une certaine hauteur d,,, qui est typiquement de

I’ordre de 2/3 de la hauteur moyenne des éléments de rugosité (hauteur du couvert de Ia surface
végétale)). Pour des surfaces peu rugueuses qui absorbent la quantité de mouvement sur une
portion d’espace de faible extension verticale, d, = 0.

A =longueur d’Obukhov, est un paramétre caractéristique de 1’état de stratification de
la couche de surface:

avec g = accélération de pesanteur = 9.81 m.s?,

Pa et Cpp = masse volumique (kg.m™3) et chaleur spécifique de 1'air J.kg 1. KD,

H = flux convectif de chaleur sensible (m.s'l),
T, = température de I’air (K) 2 1a hauteur z, (m),

u est la vitesse de frottement (m.s™') qui est liée 2 la vitesse du vent U, a laltitude de
référence z, par la relation:

U, =2 (FM(ZK“)— FMG’;D (C.54)

La longueur d’Obukhov est positive lorsque la stratification thermique est stable (c’est 4 dire
lorsque la température de 1’air croft avec 1’altitude) et négative dans le cas instable. Elle tend
vers 1’infini au voisinage de la neutralité.

On utilise souvent la notion de résistance aérodynamique, qui n’est autre que I'inverse du
coefficient d’échange:

r, = 1/h; (C.55)

II1-3.2 Convection forcée
Le profil du vent dans la couche limite est sensiblement logarithmique.
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Dans le cas particulier de la convection forcée, on a { = 0, d’oll les expressions classiques:

2
x-U,

Et en supposant z,y, = Zy,

z,—4d
u=x- Ua/(ln ‘ o)
\

zom

2
B = K-u _ K - Ua
s Za_do - Za_do ‘
w27
Zom Zom

ot par exemple d,, = 0.65 h et z,, = 0.1 h (Monteith et Unsworth, 1990 [34])

Sid,=0:

etsik=04,z,=2m, 2,;, =001 m:
h, = 0.0057 - U,
on se rapproche des formules simplifiées suivantes:
» Choisnel (1977 [15]):

hy, = 0.007 +0.0056- U,

 Itier - Katerji (1983 [23]):

(C.56)

(C.57)

(C.58)

(C.59)

(C.60)

(C.61)

(C.62)
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(C.63)

0.4084 - (T, - T,)1°7
h, = 0.0057-U,-[1+ ]

U2

Ces formules simplifiées sont valables uniquement en convection forcée, car elles ne prennent
pas en compte les phénomenes d’instabilité atmosphérique.

I1I-3.3 Convection mixte

On a un profil non logarithmique du vent. L’intégration des profils de vitesse conduit 3 deux
fonctions de similitudes ¥, et ¥y, (ou Fy et Fy) explicitées par Paulson (1970, [37]), paramé-

trées par le régime des échanges convectifs. On a alors suivant les auteurs, les expressions sui-
vantes:

II1-3.3.a Recan (1982 [46])

- en régime instable

s (Mo+1)-(n,+1)
FM(Ca) FM(gom)—ln_ +1n

2 - C.64
7 (n2a+1)-(n,,+1)+ (atann, - atann,)  (C.64)

1 1

Zom\? AN

n (1 _1s. T) (1- 15 K) (C.65)
Aop+1

Fy(L,)-Fg(l,,) = 074]n—+21n-r—1- (C.66)

1 1

Zon 2 Zq 2
Aop = (1 -9. 7&-) A (1 9. K) (C.67)

- en régime stable
si{>1:
Zom
Fo (L) - Fy(C,,) = ln-— +47+47 2 (C.68)
2 Zg +zoh

Fy(C,) - Fu(C,y) = 0.74In— +47 + 4TI —p— (C.69)
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si { £ 1 (neutre 4 stable) :
Fo(C) Fy(C, ) = o2 4712 om C.70
- = ln—+4. i

M 5a) = Fp(Gopm Z A (C.70)

Zq Zg+Zop
Fy(85) = F(Cop) = 0.74In— +4.7In (C.71)

o

Lorsque A tend vers I’infini, c’est & dire au voisinage de la neutralité, Fy(C,) - Fp({op) tend
vers In(z,/z,y,) et on retrouve le profil logarithmique classique pour les vitesses:

u 2
Ua = E -1 er—n (C.72)
II1-3.3.b Brutsaert (1984 [12])
Za a om
u=x- Ua/(lna—wm(zx) +V,, TD (C.73)
Zq Zq om
hs =K u/(lnzjn—\lfh(x) + Yy T)) (C74)

- En régime instable (Paulson, 1970) :

2

14 1
V(@) = 2In—5 1 + In -5~ 2atann + 7 (C.75)
2
1+
vi(C) = 21n7l (C.76)
avec:
1
Z z
n= (1 -16- K) (C.17)

- En régime neutre a stable :
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¥ =¥ =-5¢ (C.78)
- En régime stable :
Y@ =¥ =6 (C.79)
III-3.3.c Van De Griend, 1989 ([55])
- En régime instable :
‘U,
(C.80)
oh
e )(C (@)
- En régime stable :
W, = W, = —c -1 (Webb, 1970 [57]) (C.81)
oi: ¢ = 4.7 (Businger et al, 1971 [11])
avec:  en régime modérément stable (t > z-d):
z-d
T=ERK
en régime extrémement stable (O < L’ < z-d):
T=1
I11-3.3.d Choudhury et al, 1986 ([17])
K ‘U,
= =gz 1+ (C.82)
( zom )

avee:
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_ 5 '(za—do)'g' (Ts_Ta)

n C.83
T, U, (€89
ol g=9.81 m.s"2, constante de gravitation
- En régime instable

p=3/4

- En régime stable
p=2

II1-3.4 Convection libre

Dans le cas de la convection libre, ou la vitesse du vent est trés faible, nous conserverons les
équations de la convection mixte en bloquant u & 0.02 m.s’! (Brunet, 1984 [10]).

III-3.5 Profil vertical de la vitesse du vent

Yy

Zp

INERTIAL SUBLAYER U = Usn (2=9)
3 2
2w uw
ROUGHNESS SUBLAYER / U=u,-Y=(1-24)
K

2-d
o

>

rd

-

-

2
s

|
||

Figure C.3 Profil vertical de la vitesse du vent au dessus d’un couvert végétal.

CANOPY AIR SPACE

—a—ei
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IV Eau et vapeur d’eau

IV-1 Chaleur latente de vaporisation

Pour faire passer 1’eau de I’état liquide (2 1a température T exprimé en °C) A I'état vapeur il
faut fournir une certaine quantité de chaleur L, par unité de masse. L, est la chaleur massique
de vaporisation appelée encore chaleur latente de vaporisation de ’eau:

L, = 2.501-0.002361T en MJ kg™ (C.84)

IV-2 Pression de vapeur saturante

L’expérience montre que la pression de vapeur en équilibre avec 1’eau liquide ou pression de
vapeur saturante, ne¢ dépend que de la température dont elle est une fonction croissante. Elle
ne dépend en aucun cas de la présence d’un autre gaz comme 1’air sec, par exemple. Sa varia-
tion en fonction de la température est représentée sur la Figure C.4. La courbe représentée
sépare, pour une pression de vapeur donnée, I’ean a I’état liquide de I’eau 2 1’état gazeux.

e(T) ,
e(Ty : /
eau liquide A
T
e(To)
€, / eau[vapeur
0 T. T, T

Figure C.4 : Variation de la pression de vapeur saturante eg en fonction de la température T.

Différentes formules d’approximations sont utilisées pour représenter la variation de la pres-
sion de vapeur saturante de 1’eau en fonction de la température:

avec: e : pression de vapeur saturante en kPa et T: température de Iair en °C.

- La plus simple est celle de Tetens (1930) qui est valable entre 0 et 40°C et qui est facilement
dérivable:

15,T

e,(T) = 6.1070x1027>1 /10 (C.85)
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- Une formule voisine, valable pour ’ensemble de 1a gamme des températures observées en
météorologie (T/3 est exprimé en °C):

8.827
e,(T) = 6.1070. (1 w3 sm@) /10 (C.86)
- La loi de Magnus:
17.27-T
e (T) = 0.611.¢" * 2210~ 35%6 (C.87)
La dérivée de la courbe de pression saturante est égale i:
A(T) =de(T)/dT (C.88)
Si on utilise 1a loi de Magnus pour déterminer eg(T), A(T) est alors égale a:
AT) 17.27 - (T+273.16 -35.86)-17.27- T D (C.89)
= e .
(T +273.16 - 35.86)" *
IV-3 Constante psychrométrique
La «constante» psychrométrique y est égale a:
C 7 P 3 P
Y= g 107 = 0.0016286 - — enkPa.C’! (C.90)
w w

avec:  Cp : chaleur massique de I’air 3 pression constante = 1.013 kJ.kg.°C’L,
P : pression atmosphérique en kPa,
e=M,/M,=18/28.94 = 0.622, M, : masse moléculaire de la vapeur d’ean en

g.mol ! et M, : masse moléculaire de I’air sec en g.mol ™.

IV-4 Masse volumique de I’ air (humide)

La masse volumique de 1’air (humide) est égale a:

P
Po = 3.486 w7 (C91)

avec: T: température de I’air en °C.
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V L’évapotranspiration potentielle

C’est la demande évaporative du climat. Le parametre évaporation est difficile 4 appréhender
et & cartographier car il est généralement mesuré par différents types d’appareils et il est
impossible de disposer de données homogénes. L’évaporation Piche, les différents types de
bac donnent des résultats discordants. Il faut donc bien définir ce qui est entendu par le terme
évaporation, comment sa valeur a été obtenue et 4 quelles surfaces naturelles il s’ applique.

Les facteurs de variation de VETP

Les parametres qui entrent dans le calcul de I’ETP ont un role sur la variabilité du résultat.
Nous reprenons les conclusions du CIEH sur la précision de ’ETP calculée. L’ imprécision sur
la valeur d’albédo, I'incertitude sur les coefficients d’ Angstrém en 1’absence de leur mesure
entrainent une erreur sur I’évaluation du rayonnement solaire qui peut atteindre 30%. Une
variation de 10 points sur I’humidité apporte une modification de I’ETP d’environ 2%, la
méme variation sur I'insolation fait changer 'ETP de 1%. Dans la moyenne des cas 1’impréci-
sion des mesures des paramétres entraine une incertitude de 10% sur ’ETP. Dans le cas de cli-
mats trés humides et assez venteux I’incertitude peut atteindre 30%, en effet le vent fort est un
paramétre qui influe de facon majeure sur la précision de I’ETP quand 1’humidité ambiante
dépasse 60%. Ceci montre 1’intérét d’ un contrle rigoureux sur les mesures de vent. Le role de
la température est primordial, d’ailleurs certains auteurs proposent des formules basées uni-
quement sur ce parameétre.

V-1 Formules empiriques

V-1.1 Formules essentiellement thermiques
* Thornthwaite, 1948 [50]:

(on® . :
ETPyensuer = 16—F— - F(dj) en mm/mois (C.92)

avec: T :température moyenne mensuelle de I’air en °C

12 12
1.514

I': indice thermique annuel = 21’ = 2 3
1 1

a : constante pour un lieu donné = f(I) = 6.75 107P-7.71 2 + 1.79 1021 +0.492
F(dj) : terme correctif 1i€ & 1a durée du jour et donc  la latitude.

¢ Blaney et Criddle, 1950 [5]:
ETP = K- (8.13+0.467T) - P(dj) en mm/mois (C.93)

avec: T :température moyenne mensuelle de I’air en °C
K : coefficient cultural
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P(dj) : terme correctif 1i€ a 1a durée du jour.

¢ Hargreaves, 1974 [20]:

Rgo 05 .
ETP = 0'0023T (T+17.8)- (Tx—Tn) ~ en mm/jour (C.94)

avec: Rgo/L : rayonnement solaire extraterrestre exprimé en mm d’évaporation
Rgo : rayonnement solaire extraterrestre
L : chaleur latente correspondant & 1 mm d’évaporation
T, Tx, Tn : température moyenne, maximale, minimale de I’ air.

« Linacre, 1977 [31]:

700 - T,,/(100-A) + 15 - (T-T,)
ETP = - (C.95)

avec: Tm =T +0.006 h, t° moyenne de 1’air ramenée au niveau de la mer,
h = altitude en métre,
(T - Tg) = 0.023h+0.37T+0.53R+0.35R 5,,,-10.9, ou1

Rann = Tmoy max - Tyoy min des12 mois pour le pixel considéré et
R = (Tipax - Tmin) du mois pour I’ensemble des pixels.

’-1.2 Formules radiatives

¢ Turc, 1961 [51]:

Ta
ETP = 0013 - 775 (Rg +50) - f(HR)) (C.96)

avec: ETP I’évapotranspiration potentielle exprimée en mm / jour
Ta =t° moyenne de ’air en °C,

Rg = rayonnement journalier moyen pour la décade considérée (en cal cm2 j‘l),
f(HR) = terme correctif pour prendre en compte le déficit de saturation de 1’air si HR
(humidité relative) < 50 %, f{(HR)= 1+(50-HR)/70, sinon f(HR) =1 (si HR > 50%).

V-1.3 Autres formules empiriques
» Papadakis:

ETP = 5.625(e,(Tx) — e) en mm/mois (C.97
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avec:  e4(Tx) : pression saturante de vapeur d’eau i la température maximale Tx
e : pression réelle de vapeur d’eau dans ’air.

 Prescott, 1940 [43]:

ETP = (e,(Ta) - )" en mm/mois (C.98)

* Haude, 1955 [21]:
ETP = o(ey,(Ta)- €)13uTU (C.99)

avec:  eg(Ta) - e : est le déficit de saturation mesurée & 13h TU, exprimé en mm Hg.

Le facteur a varie selon la saison. Pour une gazon il est de 0.27 en novembre, février, de 0.39
en avril/mai et de 0.35 en juillet, les pressions de vapeur étant exprimées en millimétres de
mercure.

¢ Jensen et Haise, 1963 [25]:

R
ETP = Ig- . (0.025T + 0.08) (C.100)

V-2 Les formules physiques

V-2.1 Penman, 1948 [38]

On se reportera au document de synth&se établi par Choisnel et al, 1992 [16] pour I’énoncé des
hypothéses sous-jacentes & 1’établissement de cette formule:

A Rn Y
ETPmm/j = m Z;+m Ea (C.lOl)

le premier terme de 1’équation est le terme radiatif et le second, le terme convectif et advectif

avec: Ea=0.26 (e,(T) - ) . f(U)
f(U) : fonction vent:
f(Ujp) =1+0.4 Uy a 10 metres
f(Uy) =1 +0.54 U, 4 2 métres
Uz < 0.76 U10
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V-2.2 Les formules simplifiées

» Brochet et Gerbier, 1972 [7]:
ETR=mRg+n Epiche (C.102)

avec:  Epiche =1’évaporation mesuré a I’aide d’un bac de type Piche,
m et n = f(latitude, période dans 1’année).

» Priestley-Taylor, 1972 [45]:

A
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Dans les régions arides, le fonctionnement des écosystémes terrestres est conditionné par la répartition
spatio-temporelle de la dispouibilité en ean. Ainsi, en Afriue de YOuest, la pluviométrie £st souvent
faible et spatisiement variable, les hautes températures de I'air et du sol entrainent une évapotranspiration
élevée et de nombreux scls ont des textures A faible capacité de vétemtion en cau. Une bonne
caractérisation fonctionnelle de la végétation dans ces régions nécessite actuellement d'amcliorer la
modélisation et la régionalisation des différents flux hydriques : verticaux et horizontaux.

Pour tester la faisabilité de 1a régionalisation du bilan hydrique, un modele physique sitaple 2 €t¢ tilisé :
le modéle de Thornthwaite. Il intdgre 'apport en eau et le dessechement du sol sur I'épaisseur considérée.
L’eau disponible a été estimée pour les grandes formations de savanes et comparée 2 la réponse de la
végétation 2 travers I’indice de végétation GVI dérivé des données satellitaires NOAA/AVHRR.

Ensuite, le développement d’un modile ou les flux verticaux dams le sol sont représentés par Ia
communication de téservoirs superposés et ou D'estimation de I'évapotranspiration réelle est réalisée a
Paide des mesures satellitaires, a permis une bonne description verticale des flux dans I'écosysieme. La
description de l'eau disponible est complétée en introduisant des flux latéraux lorsque les réservoirs
superficiels sont saturés ou plus humides que dans le voisinage. La sortie du modele est comparée a la
réponse de la végétation A travers le GVI et conduit 2 des résultats satisfaisants.

Enfin, la description des flux verticaux est complétée par 1'amélioration des flux latéraux qui sont bien
appréhendés dans les Modeles Hydrologiques Distribués (M.H.D). Le M.HLD. CEQUEAU a été choisi et
modifié. La résolution du M.H.D. est améliorée, la détermination de la physiographie qui conditionne les
flux de surface est remplacée par une description analytique de la surface permettant d'initialiser le
modele par des grandeurs physiques, la fonction d'évapotranspiration potentielle pondérée est remplacée
par une fonction d'évapotranspiration réelle intégrant la réserve en eau du sol, la discrétisation verticale
du sol est affinée pour prendre en compte les états de surface. La validation de cette approche repose sur
les débits aux exutoires des bassins versants successifs et donne de bons résultats.

SUMMARY

In arid regions, the vegetation functioning is conditioned by the distribution of water availability in time
and space. Thus, in West Africa where the rainfall is often low and spatially variable, and the air and soil
temperatures are high, evapotranspiration is high and several types of soils have textures with low water
retention capacity. In this region, a clear description of the vegetation functioning needs improved
modelling and regionalization of the different hydrological fluxes: vertical and lateral ones.

To test the feasibility of water balance regionalization, the Thornthwaite model has been used. It
integrates the incoming water and the dryness of the soil over the depth of soil considered. The available
quantity of water is estimated for the main savannas typés present in West Africa and compared to the
response of vegetation through the Green Vegetation Index (GVI) derived from NOAA-AVHRR satellite
measurements,

Then the development of a model in which the vertical fluxes in the soil are represented by the
communication between a series of tanks and in which an estimate of real evapotranspiration is realised
from satellite measurements has allowed a good description of vertical fluxes in the savanna’s ecosystem.
The description of water availability is completed by the introduction of lateral fluxes when the surface
tanks are saturated or more humid than the neighbours. The output of the model is well cormrelated with
the response of vegetation through the GVI.

Finally, the description of vertical fluxes is completed by an improvement of the lateral fluxes which are
well apprehended in the Distributed Hydrological Models (D.H.M). The D.H.M CEQUEAU has been
chosen and modified. The resolution of the CEQUEAU is improved, the determination of the
physiography which conditioned the surface fluxes is replaced by an analytical description of the surface.
This analytical description allows the model to be initialised with physical variables. The potential
evapotranspiration is replaced by a real function of evapotranspiration which integrates the soil water
content and the vertical discretisation of soil is refined to take into account the land surfaces. The
validation of this approach rests on the discharge at the outlet of the basin and give good results.





