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Le cycle de l’eau est à la base de la plupart des cycles biogéochimiques. 
De plus, il affecte directement la circulation de l’atmosphère et des océans. 
De ce fait, il contribue à façonner le temps et les climats. Depuis 500 ans, 
les hommes ont profondément agi sur ces cycles biogéochimiques. Produc- 
tion d’énergie, urbanisation, etc. ont altéré la composition chimique de l’air, 
de l’eau, des sols, modifié l’albédo de la Terre et la structure et la diversité 
des écosystèmes du globe. Au cours des dernières décennies, les régions 
tropicales ont perdu plusieurs millions d’hectares par an de végétation na- 
turelle (Detwiller et Hall, 1988). Ainsi, à l’heure actuelle approximative- 
ment 40 % des surfaces émergées sont soumises. à une action humaine im- 
portante et plus de 10 % sont utilisés pour des cultures. Ces nouveaux états 
de surface, d’une part, occasionnent des modifications des conditions cli- 
matiques locales et du bilan hydrique, et d’autre part, perturbent le climat 
à I’échelle continentale. I1 en est de même des macroaménagements hy- 
drauliques tel que, par exemple, le drainage des marécages du Nil blanc 
ou le détoumement des fleuves en URSS. Ces macroaménagements créent 
des anomalies d’humidité ou des sources de chaleur qui ont des consé- 
quences continentales immédiates ou différées. 

Introduction 
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La prévision de ces conséquences est faite grâce aux modèles globaux 
. de circulation atmosphérique (Goba1 Circulation Models - GcM). A l’ori- 

gine ces modèles considèrent la surface de la Terre comme un réflecteur 
inerte d’énergie solaire. Les flux d’eau journaliers à l’interface sol-atmos- 
phère, c’est-à-dire les conditions aux limites inférieures du modèle de cir- 
culation atmosphérique sont fournis par un schéma très proche dans sa 
conception de celui relatif aux transferts d’eau de surface dans les modèles 
hydrologiques. La couverture végétale n’est pas explicitement prise en 
compte. Elle n’intervient que par l’intermédiaire d’une réduction de l’éva- 
potranspiration potentielle en évapotranspiration réelle. Cette réduction est 
fonction de l’état d’un hypothétique << réservoir superficiel >> qui simule la 
dynamique de l’eau du sol (<< bucket model >>). La qualité des prévisions 
est considérablement améliorée par une meilleure reconstitution de la va- 
riation nycthémérale des conditions aux limites (Hunt, 1985). Pour ce faire, 
les modèles rendent compte finement de la plupart des processus qui se 
déroulent au niveau du système sol-plante, c’est-à-dire : 1) la redistribution 
et l’évaporation des précipitations interceptées par le couvert végétal. 
2)  l’extraction de l’eau par le système racinaire, et 3) le contrôle biophy- 
sique de la transpiration (voir les modèles : BATS - Biosphere Atmosphere 
Transfert Scheme, Dickinson et Henderson-Sellers, 1988 ; SIB - Simple 
Biospheric model, Sellers et al., 1986). Ces modèles sont les instruments 
d’un double changement d’échelle : celui de l’échelle d’espace, du niveau 
local (en réalité une maille de 100 à 400 km de côté !) au niveau global 
et celui de l’échelle des temps, d’un pas de temps de l’ordre de 0,5 heure 
à quelques mois voire un an. Dans un autre ordre d’idée, l’augmentation 
de la concentration en CO2 et de celle de gaz présents à l’état de trace 
dans l’atmosphère, qui sont également des absorbeurs de rayonnement in- 
fra-rouge, contribue à modifier le climat. Des scénarios d’évolution du cli- 
mat à l’horizon 2030 sont proposés (Manabe et Wetherald, 1975 : Was- 
hington et Meehl, 1983). Ces changements climatiques vont avoir des 
conséquences immédiates sur les bilans hydrologiques des bassins versants. 
conséquences que tentent d’évaluer les hydrologues (voir Gleick, 1987 et 
Bultot et al., 1988) en négligeant l’action directe de la concentration en 
CO2 sur la végétation : action à court terme sur la conductance Somatique, 
action différée sur la densité des stomates ou, à travers le bilan carboné. 
sur l’indice foliaire, la reproduction, et donc en conséquence, sur la compo- 
sition floristique et la dynamique des communautés végétales. Des actions 
qui se produisent de.1’échelle de la feuille à celle de la communauté et d’un 
pas de temps de l’ordre de la seconde à plusieurs années (Dalhman, 1985). 

Ces deux exemples illustrent l’importance : 1) de la notion d’échelle 
aussi bien au niveau de l’espace que du temps, et 2) du rôle de la végétation 
dans le cycle de l’eau à toutes les échelles considérées, mais aussi posent 
le problème de la représentation des transferts d’eau à des niveaux d’or- 
ganisation tel que le bassin versant ou la maille éEmentaire des modèles 
de circulation atmosphérique. Problème que l’on peut résumer par ces ques- 

. 
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tions : quels mécanismes doit-on representer et avec yucl degré de p r k i -  
sion '? Peut-on transposer un modkle de fonctionnement lociil 3 I'échelle 
considCrCe '? 

La modélisation des transferts d'eau 
à I'échelle Pocale : une courte revue 

Les problkmes d'échelle et de changements d'échelle sont tres présents 
dans la littérature relative aus transferts d'eau. Bakalobvicz et Oberlin 
( 1972) proposent une clnssification des méthodes d'étude de I'évapotrans- 
piration en fonction de I'2chelle de temps du p h h o m è n e  considere et du 
h nods B. c'est-i-dire son 4~ niveau d'organisation dimensionnel structu- 
ral ". Dooge (1953) donne u n  tableau des longueurs et pas de temps ca- 
ractéristiques lorsque l'on passe de Ia chimie physique de l'eau i l'étude 
des climats. en passant par la mécanique des milieux continus. I'hxdrauli- 
que et l'hydrologie. Ces hiérarchies nous sensibilisent B l'importance des 
echelles d'espace et de temps associées. mais ne nous conduisent pas di- 
rectement h une methode d'etude. En ce qui concerne les changements 
d'échelle citons par exemple les travaux de Denmead 1984) et de Jarvis 
et hIac Naughton [ 1986) au'; titres gvocateurs Tt'llin;? tht '  ji>r-t.st from rlic 
tiz~es et Si:[i/it?g l i p  ,fi.oiti 1et-q. to re ciori. 

La méthode scientifique la  plus classique est la méthode analytique. Elle 
3 permis d'arriver rapidement i une description satisfaisante des méca- 
nismes de transfert de l'eau au sein du système sol-plante 9 l'ichelle locale. 
Cette description a. pour point de départ l'estimation du f lux  en l'absence 
de contraintes hydrique5 et ensuite, h a  régulation lorsque apparaît la 
contrainte. La notion d'Cvapotranspirr~tion potentielle r ETP I apparait avec 
Thornthwaite f IP4SI  dans un contexte de classification des climats. Elle a 
pour ambition de représenter le taux maximal de consommation en eau 
dj'un couvert vegetal homogène, bien développé et suffisamment étendu 
pour s'affranchir des problkmes d'advection. Penman ( 1948) propose un 
modèle a bases physiques d'estimation du taux d'6vaporation d'une surface 
d'eau libre e t  en dbduit celui d 'un couvert vépital. Ce travail est le point 
de dkpart des principales Cquations d'estimation de I'évapotranspiration po- 
tentielle mais aussi r6elle (voir dans Stewart, 1983). Le succès de l'équa- 
tion originale de Penman n'est pas sans ambigui'tk compte tenu de la fra- 
zilité de certaines hypothèses particulikrement au niveau du terme advectif 
;Thom et Oliver, 1977). La reduction de I'ETP en Gvapotranspiration réelle 
(ETRI est supposée dependre de maniere univoque de la disponibilité en 
e:i~i du sol cpennian. l949), hypothkse très restrictive si l'on se réfère a u x  
observations expérimentales de Dtnmertd et Shaw c 1962). Pour décrire 
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i 

~’ETR,  Monteith (1965) introduit une résistance de couvert traduisant l’exis- 
tence d’un frein au transfert d’eau entre la cavité sous-stomatique, supposée 
saturée, et l’atmosphère lorsque, le sol se desséchant, la plante n’est plus 
alimentée en eau en abondance. Monteith et al. (1965) montrent que cette 
résistance de couvert est bien corrélée avec les changements de l’ouverture 
des stomates et avec la structure du couvert. De ce fait, ce modèle devient 
le modèle micrométéorologico-physiologique de Penman-Monteith. I1 re- 
présente le couvert végétal par un plan horizontal (<< big leaf>>) à la fois 
source de chaleur latente, de chaleur sensible et de flux de quantité de 
mouvement. Ce modèle mono-couche peut paraître élémentaire. Les tenta- 
tives de représentation multicouche, à cause de leur complexité, ont des 
applications très limitées. Shuttleworth (1976) démontre que l’agrégation 
d’un modèle multicouche conduit à une formulation très voisine de celle 
d’un modèle monocouche. Pour devenir prédictif le modèle de Penman- 
Monteith doit être couplé avec celui du bilan hydrique de la zone racinaire 
et à un modèle de transport de l’eau dans le système sol-plante incluant 
l’effet de la contrainte hydrique sur les stomates. Le transport de l’eau 
dans le système sol-plante est considéré comme un processus caténaire : 
du sol vers les racines, des racines vers la tige, etc. (Huber, 1924 ; Van 
den Honert, 1948). La circulation de l’eau s’établit des potentiels hydriques 
élevés vers les potentiels les moins élevés. En régime permanent, il y a 
proportionnalité entre débit et différence de potentiel, une proportionnalité 
analogue à celle de la loi d’Ohm : 1) si les conditions sont isothermes, 
2) si les flux se produisent en phase liquide, 3) en l’absence de transport 
de soluté, et 4) si la conductance de la plante est indépendante du potentiel 
hydrique (Passioura, 1984). En régime transitoire, un décalage peut appa- 
raître entre les variations de débit et de potentiel. La plante joue le rôle 
de réservoir tampon. Si nous conservons l’analogie électrique précédente, 
sa représentation se fait en incorporant des capacités dans le circuit (Co- 
wan, 1972). Les deux principales étapes du transfert de l’eau sont décrites 
séparément : le transfert de l’eau du sol jusqu’à l’interface sol-racine et 
ensuite des racines jusqu’aux feuilles. La résistance d’interface, ou résis- 
tance du sol, et la résistance de la plante s’opposent à ce transfert. La 
formulation de la résistance d’interface à l’échelle microscopique, c’est-à- 
dire relativement à un segment de racine, est due à Gardner (1960). La 
généralisation de cette résistance à l’échelle macroscopique, c’est-à-dire 
relativement à un volume élémentaire de sol, est également due à Gardner , 

(Gardner, 1964). La résistance de la plante principalement située dans les 
racines est une résistance de type hydraulique. Elle a été souvent négligée 
dans les modèles (Gardner, 1964). En réalité, son importance relativement 
à la résistance d’interface dépend de l’état hydrique du sol (Newman, 
1969). La prise en compte de ces deux résistances est à la base de nom- 
breux modèles de structure assez voisine (Moltz, 1981). Des modèles parmi 
lesquels il est difficile de faire un choix si nous limitons leur validation à 
la bonne simulation des profils hydriques du sol (Belmans et al., 1979). 

i 
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Des modèles qui font apparaìtre des lacunes dans la connaissance des me- 
canismes : existence d’une résistance de contact sol-racine (Herkelrath er 
al., 19771, r61e des solutés. importance de l’aération du sol, modificadon 
de la conductance des racines en fonction de leur 5ge. etc. Des modèles 
qui mettent en évidence l’importance de Ia profondeur (Voltz et Rambal. 
1987). de la structure [Hillel ct d.. 1976) et de la dynamique du système 
racinaire (Protopapas et Bras. 1987). 

A propos 
des changements d’échelle d’espace 

Le processus de changement de l’échelle d’espace a été, au départ. en- 
visagé : 1 ) comme la simple application. à l’echelle considérée, des mCca- 
nismes locaux, ou ? j  comme la rkitération en tout point de l’espace du 
modèle local. La première approche a été et est largement utiliske en hydro- 
logie dans la construction des modèles de bassins versants dits << lumped 
nzodels r) (Crawford et Linsley, 1966 : Cormary et Guilbot. 1974). Dans ce 
cas. la description du cycle de l’eau h la surface est souvent empruntée 9 
des travaux agronomiques visant i prédire 1’6tat hydrique du sol sous 
cultures (Baier, 1967 : Johns et Smith. 19751. En pratique. les caracteris- 
tiques du i< reservoir superficiel z> ainsi que Ia loi de réduction de I‘ETP en 
ETR sont ajustées de manières 9 obtenir une isomorphic de comportement 
entre les débits observés i l’exuroire et les débits calculCs par le modèle. 
De ce fait, elles sont difficilement comparables aux caractéristiques 
moyennes du sol et 9 la loi ‘i moyenne M de l’ensemble des unités végétales 
(Rambal. 1982). Cette approche a 6té aussi utilisée pour 6valuer les consé- 
quences d‘un changement total de la couverture végétale du bassin versam. 
Des modèles locaux de structures complexes rendant compte finement des 
principaux mécanismes de transfert ont Cté directement appliqués 9 cette 
échelle (voir les modèles : PROSPER, Swift er 01.. 1975 ; hLIANTA. Sellers 
et Lockwood, 1981). Le sol et la végktation sont dans ce cas supposCs 
homogènes et uniformes. II existe un corollaire i cette approche qui fait 
aussi la transition avec la seconde approche. Si I’on considere le sol comme 
le milieu physique et la végétation comme le milieu biologique. une dis- 
tribution statistique de leurs propriétés découle d’un facteur d’kchelle. dans 
la mesure où s’applique la théorie de la similitude des milieux poreux. 
Peck er (71 .  (19771 puis Sharma et Luxmoore (1979) utilisent aussi le mo- 
dèle local PROSPER. et estiment la distribution statistique des f lux  mais 
non leur localisation dans l’espace. Ces approches ignorent le caractkre 
spatial des entrées (champ des prkipitations et de microclimat), de la cou- 
verture végCtale et du sol. Elles excluent I‘éventualiti d‘analyser les consé- 
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quences de changements partiels de l’occupation des terres ou des chan- 
gements lents associés à la succession végétale, mais surtout la possibilité 
de simuler des flux distribués dans l’espace. De telles limitations ont en- 
traîné la conception de modèles bi- ou tri-dimensionnels qui rendent 
compte du fonctionnement en tout point de l’espace (Freeze et Harlan, 
1969). Ces modèles dits distribués (voir dans Beven et O’Connel, 1982) 
sont obtenus par la répétition d’un modèle local monodimensionnel en te- 
nant compte du caractère spatial du microclimat, de la couverture végétale 
et du sol. Cette répétition conduit à un système complexe d’équations aux 
dérivées partielles non-linéaires (loi de Darcy généralisée, loi de Laplace. ..) 
dont la résolution analytique est, dans la plupart des cas pratiques, impos- 
sible. I1 doit être soumis à une résolution numérique approchée qui donnera 
la solution aux nœuds d’un maillage de l’espace et du temps. Au plan 
pratique, la mise en œuvre de ces << monstres numériques B est malaisée, 
car elle requiert de connaître l’évolution des entrées et des caractéristiques 
de la végCtation et du sol aux points de maillage (voir discussion dans 
Hillman et Verschuren, 1988), et car elle est très coûteuse en temps de 
calcul (<< square law of conipzrtatioiz B). Au plan théorique, l’analyse de 
sensibilité de tels modèles (dans la mesure où elle est réalisable !) nous 
permettrait de mettre en évidence des << propriétés émergentes P, c’est-h- 
dire des processus sensibles donc importants à représenter à l’échelle consi- 
dérée et en conséquence, faciliterait la conception du plus petit modèle 
répondant aux questions posées ou du modèle <<minimal s, au sens de 
Thom (1979). Malheureusement, ces modèles complexes ne sont pas, pour 

Complexite inorgonise 

I 
Complexité organisée 

( s y s t i m e s  I 

Complexité 
. . . . . . . . . . Es$ traitement analytique 

NSS troitement statistique 

Figure 1. Mécanismes, systèmes et agrégats 
(d’après Weinberg, 1975). 

une large part, validables (test de la conform- 
ité du modèle B l’expérience) au sens de la 
théorie des systèmes (Gentil et Blake, 1981). 
Ils restent de ce fait assez peu utilisables. Ils 
conservent toutefois une vocation théorétique. 

Pourquoi les approches précédentes abou- 
tissent-elles à des semi-échecs ? Les raisons 
de ces semi-échecs apparaissent dans le sché- 
ma de la figure 1, qui est extrait de l’ouvrage 
An iiitroductioii to general system theory de 
Weinberg (1975). Dans ce schéma, les objets 
d’étude sont classés en fonction de leurs 
complexités et de leur nature aléatoire. Pour 
des systèmes assez peu complexes et de na- 
ture faiblement aléatoire, l’approche analyti- 
que est performante. Elle a abouti à la des- 
cription des transferts d’eau au niveau local. 
Lorsque l’objet d’étude est structuré - et c’est 
le cas du bassin versant ou de la maille GCM 
qui sont structurés au niveau du champ des 
précipitations (Rodrigez-Iturbe, 1986) et du 
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microclimat, structurés au niveau du sol ïvoir l'importance des travaux 
utilisant la géostatistique dans Webster. 1983, structurés au niveau de la 
végétation (Robertson. 1987 : Palmer, 1988) -. il se situe dans la partie du 
schéma dans laquelle ne s'applique strictement ni l'approche analytique ni 
une approche statistique. Ces deux approches diffh-ent par les hypothèses 
de départ. Dans la première. l'objet d'étude est inorganisé (voir figure 1 )  
et nous recherchons une statistique des flux en fonction des propriCtCs du 
milieu physique ; pour les modèles globaux. nous prenons directement des 
proprietés moyennes. Dans Ia seconde approche. la construction dc mod?les 
3-D ou 3-D consiste h appliquer l'approche analytique au-delh des limites 
qui lui sont fixCes. N'existe-t'il donc pas de solutions au problème pos5 '? 
Dans l'histoire des sciences. les progrès de la connaissance ne se sont pas 
fait par une progression continue des échelles les plus grandes vers les 
plus petites. de la mecanique quantique h l'astrophysique. ou inversement. 
Pour ne pas tomber dans les travers du réductionnisme qui croit trouver 
toutes explications dans le niveau 'moléculaire, nous devons privilegier : 
1 ) les etudes conduites 5 plusieurs niveaux hiérarchiques : '( LfiscoIx~i-~ is 
.r~iniirlutcd h? lookiii,g ( I t  horh adjuctliit l rwls  )) (Di Castri et Hadley, 1988 j ,  . .  
et 2 )  la recherche d'interactions entre niveaux : -' l'itlt.'c í1c boiicI~ poi-fe 
cii elle lc pi-iricilw d ' i r n t 7  coiziwissiliicc ni atoniistiyire, I l i  hnlisre 1' ïMorin, 

kel, 1989). - ¡  

I / .  
. I  

, (  

1977). Deus principes de base qui rejoignent les principes généraux de la 
thCorie des hiérarchies (Xllen cf (11.. 1984 : O'Neill. 1958 ; voir aussi Win- 

Une étude de cas 
en région méditerraneenne 

Le bassin versant karstique du Lamaloii (Causse de I'Horrusr ;i dté retenu 
comme zone-test. D'une superficie de 35 km:, i l  a eté choisi en raison de 
son unité litholo~ique. Pour plus de détails. on consultera utilement De- 
hussche c r  di. (1987,. Le paysage vézétal est dominé par le ChPne vert et 
le ChPne pubescent. 

Dans le modele local retenu (voir description dans Rlimbal. 1987-a). la 
strate vt5gCtale intervient par son indice foliaire et par sa conductance sto- 
matique. Cette dernière varie dans le temps en liaison avec la demande 
climatique et 1'Ptat hydrique du sol. La cartographie de l'occupation des 
terres a it6 réalis& en 1979. par photo-interprétation de la mission aérienne 
panchromatique de l'Institut géographique national. Cette cartographie ( au  
1/50 000') est ici basée sur Ia notion de formaiion végétale qui combine 
la structure en hauteur de la végétation et sa structure horizontale par l'in- 
termédiaire de son recouvrement. La structure en hauteur est déduite de 
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Formations végétales Indices foliaires 

Forêt dense > 3,2 
. Forêt semi-dense 2,4 - 3,2 

Forêt claire 1,8 - 2,4 
Garrigue < 1,8 

l’appartenance des composants de la végétation à l’une des classes sui- 
vantes : ligneux hauts (h > 2 m), ligneux bas (h < 2 m) et herbacées. Elle 
nous permet de retenir pour ce bassin quatre formations qui sont définies 
dans le tableau 1 et auxquelles nous avons affecté un indice foliaire moyen 
selon une méthode décrite dans le prochain paragraphe. En 1979, l’occu- 
pation des terres se répartit ainsi : 22 % de garrigues, 40 % de forêts 
claires, 30 % de forêts semi-denses et 8 % de forêts denses. 

L’indice foliaire . 
des unités de spatialisation retenues 

Ces indices ont été estimés à partir d’observations réalisées dans ou au 
voisinage de la zone d’étude et .de données bibliographiques concernant 
des formations végétales comparables (voir dans Debussche et al., 1987). 
Ils négligent la participation de la strate herbacée sous couvert (tableau 1). 
Les données spectrales de la télédétection sont de plus en plus utilisées 
comme données d’entrée de modèle de simulation agrométéorologique. 
Bausch et Neale (1987) les utilisent pour l’estimation des coefficients cul- 
turaux (rapport E T M ~ T P ) ,  Wiegand et al. (1986) pour l’estimation du 
rayonnement photosynthétiquement actif absorbé et de l’indice foliaire. Des 
études récentes montrent l’existence de relations, pour des indices foliaires 
inférieurs à 3-4, entre l’indice foliaire et le rapport des canaux proche 
infra-rouge IR (0,76-0,90 pm) / rouge R (0,63-0,69 pm) de capteurs aéro- 
portés ou satellitaires (voir exemples Holben et al., 1980 ; Kimes et al., 
1981 ; Running et al., 1986 et surtout Badhwar et al., 1986). Nous avons 
ainsi réalisé une carte de l’indice foliaire du Causse de 1’Hortus (figure 2). 
Les données utilisées sont celles observées le 8 août 1986 par le satellite 
Spot. Ces données sont corrigées géométriquement et des effets atmos- 
phériques. Une relation non linéaire a été utilisée entre l’indice foliaire et 
le ra.pport IRE ,  dont l’équation a été obtenue par régression sur quelques 
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points dont nous possé- 
dons l'indice foliaire cmé- 
thode de la chute de l i -  
tigre). Les unités ainsi 
cartographiées sont celles 
des classes d'indice fo- 
liliire du tableau l .  Elles 
peuvent aussi ?tre inter- 
prétCes comme les forma- 
tions végétales définies 
dans ce mPme tableau. 
Les pourcentages de 
l'aire totale qui corres- 
pondent iì ces 1 unités 
sont de respectivement : 

pourcentages tres proches 
de ceux obtenus par la 
photo-interprkt3tion. 

22, 42. 29. et 7 @%. Des 

Figure 2. Carte de l'indice foliaire du  bassin versant du Lamalou réalisee 
a partir de données du satellite Spot d u  8 aout 1986. Les forets denses, 

semi-denses et claires apparaissent respectivement 
en noir, en foncé et en grise, les garrigues en blanc. 

Le riile de la variabilite spatiale 
des proprietes hydrodynamiques du sol 

L'analyse. 5 l'aide de la ggostatistique, des propriétés hydrodynamiques 
du sol. i l'échelle d'un versant karstique lithologiquement homo,' sene. a 
permis de mettre en kvidence des structures spatiales dont les dimensions 
sont comparables i celles des sols cultivés (Rambal. 19S3). La présence 
de ces structures ne se traduit pas d'une manière sensible sur la structure 
interne des formations végétales (Lacaze er LI¡.. 1983i. Le calage du sys- 
tème végétal sur des basses valeurs de disponibilite en eau (Riambal. 19Pl : 
Winkel c r  al.. 1992) esplique. en partie, la faible réponse spatiale des vé- 
Sétaus Ctudiés i Ia variabilité des caractéristiques hydrodynamiques du mi- 
lieu et particulièrement 5 la réserve en eau du sol. Les structures spatiales 
observables i grande échelle ne se traduisent pas par des modifications du 
couvert végétal. Seuls des contrastes 2 plus petite échelle, associ& i des 
changements de la lithologie vont provoquer des modifications observables 
de l'indice foliaire. 

A cette Cchelle le choix de 1'Ccoulement annuel permet d'éliminer en 
grande partie les problkmes qui subsistent encore au niveau de la variabilite 
spatiale. Dunin et Aston (198 1 j indiquent que la différence de performance 
entre un modèle prenant en compte la variabilité spatiale des propriétgs 
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hydrodynamiques et un modèle global diminue lorsque le pas de temps 
d’expression des résultats augmente (jour, mois, an). Ce résultat est confir- 
mé par les travaux de Shachori et Michaeli (1965) qui montrent que, pour 
les écoulements annuels, le facteur le plus discriminant est la couverture 
végétale (par exemple : forêt versus non forêt), et non les caractéristiques 
hydrodynamiques du sol, mais aussi par ceux de Peck et al. (19771, de 
Sharma et Luxmoore (1979) et récemment, de Milly et Eagleson (1987). 
Peck et al. (1977) puis Sharma et Luxmoore (1979), s’appuyant sur une 

versants à couverture végétale homogène l’évapotranspiration réelle men- 
suelle ou annuelle est peu sensible à une assez large variabilité spatiale 
des propriétés hydrodynamiques du sol. Milly et Eagleson (1987) évaluent 
les conséquences de cette variabilité en supposant que, en tout point de 
l’espace, la couverture végétale tend à optimiser ses ressources hydriques 
(a Vegetation equilibrium lzypotlzesis >>, voir dans Eagleson, 1978 et 1982). 
Ils concluent que la sensibilité du bilan hydrique annuel aux valeurs 
moyennes des propriétés hydrodynamiques est fortement réduite par l’exis- 
tence de la variabilité spatiale. 

L théorie de la similitude des milieux poreux, montrent que, pour des bassins 

Application du modèle local a l’échelle du bassin-versant 
Les analyses qui suivent sont extraites de Rambal (1987-a). Le cumul 

annuel du drainage simulé par le modèle local, appelé écoulement annuel 
simulé, a été retenu. Cette variable peut être directement comparée à l’é- 
coulement annuel observé. Des comparaisons effectuées sur des intervalles 
de temps plus courts sont difficiles à interpréter car les transferts de l’eau 
drainée, d’un point du bassin à la source, ne sont pas instantanés mais 
soumis à des phénomènes de stockage et de déstockage dans l’aquifère 
karstique. Dans le cas du Causse de I’Hortus, Bonnet et al. (1979) estiment 
que la constante. de temps de vidange est supérieure à 30 jours. 

En ce qui concerne les entrées du modèle, les précipitations journalières 
sont évaluées par une lame Thiessen calculée à partir d’une pondération 
des hauteurs de pluie relevées aux stations météorologiques les plus 
proches. La zone d’influence d’une station est définie par son polygone de 
Dirichlet. Le coefficient de pondération correspondant est égal au pourcen- 
tage de l’aire du bassin versant se trouvant dans les limites du polygone. 
L‘évapotranspiration potentielle est calculée à partir des données recueillies 
à Montpellier en utilisant la formule de Penman. Cette ETP peut être consi- 
dérée comme spatialement représentative à l’intérieur d’une maille du ré- 
seau synoptique de la MCtéorologie nationale (voir Harcum et Loftis, 
1987). 

Ainsi, les écoulements simulés et mesurés en 1979 sont de respective- 
ment 411 et 447 mm et en 1980 de 212 et 161 mm soit pour ces 2 années, 
des totaux de 623 et 608 mm. Cette validité vérifiée au niveau annuel se 
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maintient même au niveau mensuel (figure 3). Comme nous le verrons au 
prochain paragraphe. elle n’est pas remix en cause sur  des pas de temps 
journaliers. 

La 
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Figure 3. Comparaison des ecoulements mensuels mesures et simules du bassin versant du Lamalou 
(voir fig. 1) pour les annees 1979 et 1980 (d’apres Rambal, 1987-a). 

validation spatiale du modèle local 

Le bilan d’energie résiduel simplifie 
La comparaison deb chroniques de d2bits simules et observés eit unani- 

mement adoptée pour ’L alider les modèles h\ drologiques. Adaptée au départ 
?i la validation des modèle5 globaux. elle continue a etre appliquée aux 
modèles distribué\. Pour Ces dernier<. si les simulations sont satisfciisantes. 
des conclusions peuvent Ctre tirées sur la validité de la représentation. 
moyenne iì l’échelle du bassin \ eryant. des phénomPnes impliqué4 dans la 
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Formation Équation du bilan 

Garrigue ETR = Rn - 0,32 (Ts - 
d’énergie résiduel 

Forêt claire 
Forêt semi-dense 

Forêt dense 

ETR = Rn - 0,43 (Ts - 
ETR = Rn - 0,68 (Ts - Ta.)3” 
ETR = Rn - 2,40 (Ts - 

genèse des transferts d’eau, mais non sur ses performances pour rendre 
compte du fonctionnement de chacune des unités considérées. Dans ce 
contexte, ìl a été effectué une vérification de la validité des simulations 
faites pour chacune des unités retenues en comparant les évapotranspira- 
tions réelles simulées et celles déduites du bilan d’énergie résiduel appliqué 
li des données satellitaires (Seguin et Itier, 1983), ici celles du satellite 
HCMM (résolution 500 x 500 m) 

ETR et R, représentent respectivement l’évapotranspiration réelle et le rayonnement 
net en mm/j. T, et T, en OC, sont les températures de surface et de l’air. B est un 
paramètre q u i  dépend de la rugosité de la surface évaporante considérée. 

Faute de disposer de valeurs de B adaptées aux formations végétales de 
notre étude, nous avons estimé ces derniers à l’aide d’une régression li- 
néaire passant par l’origine entre d’une part la différence entre ETR simulée 
et le rayonnement net, et d’autre part T, - T, élevé à la puissance 3/2. 
On trouvera dans Rambal et al. (1985) tous les détails de la méthode uti- 
lisée. Les équations obtenues sont les suivantes (tableau 2). A partir des 
résultats de Seguin et Itier (1983), une relation empirique entre B et la 
rugosité zo a été calculée : 

- 

ETR = R, - B(T, - 

B = 0,086 

zo (cm) 

a,5 
# 

13,8 
29,8 
232 

_” 

Tableau 2. Équations du bilan d’énergie résiduel et rugosité 
des 4 formations végétales considérées. 

Compte-tenu des précédentes valeurs de B, les rugosités des formations 
végétales correspondantes peuvent être estimées. Pour la garrigue, la forêt 
claire et la forêt semi-dense, les rugosités sont de respectivement 8,5, 1 3 3  
et 29,8 cm. Pour la forêt dense, elle atteint 232 cm ! Pour les 3 premières 
formations citées, elles sont conformes aux estimations que l’on obtient de 
l’utilisation de la hauteur moyenne de la végétation ho et en supposant ho/zo 
= 8,15 (voir Brutsaert, 1982, p. 116)(tableau 3). Pour des vergers de ci- 
tronnier dont le recouvrement se situe entre 75 et 100 % et dont la hauteur 
des arbres est de 400 cm, Kalma et Fuchs (1976) donnent zo = 40 cm. Une 
valeur très proche de celle du tableau précédent. L’anomalie observée pour 
la forêt dense provient, en grande partie, de la mauvaise estimation de la 
température de l’air. Cette dernière est prise égale à Ia température de sur- 
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Formation I Garrigue Foret claire Foret semi-dense Forét dense 
Hauteur moyenne 

ho (cm) 
Rugosité zo (cm) 

70 130 250 350 

8,6 16,O 30,7 42,9 

Tableau 4. Compaison des ETR calculées par le bilan d'energie residue1 et celles simuiees 
par le modele local pour les 4 formations vegetales considérees, le 21 aout 1979. 

Formation 
ETR calculee (mm) 

ETR simulée (mm) 

Le cas des pixels composites 

La procédure de validation adoptée dans le paragraphe précédent est 
mise en ceuvre à partir des albédos et des températures de surface de pixels 
homogènes. c'est-h-dire qui se superposent à une seule formation végétale. 
Qu'en est-il de la réponse des pixels composites. c'est-h-dire de ceus pour 
lesquels plusieurs formations végétales se juxtaposent '7 Compte-tenu du 
parcellaire actuel et de la résolution du satellite HCMhI, ce cas se produit 
Ci fois sur I O  en moyenne. Dans cet ordre d'idée, Garratt (1978) compare 
des températures de surface akroportées, donc globales, et celles mesurées 
au niveau du sol IIU. de 13 végétation herbacée et des arbres. I1 suggère 

Garrigue Forét claire For& semi-dense Foret dense I 

1 5 0  1,61 0,97 o,a8 I 
1,651 1,28 1 ,o4 0,95 
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que le flux de chaleur sensible 
élémentaires. 

B’V,  - Ta) 

total est la combinaison linéaire des flux 

= C ki B’i (T,i - Ta) 
i 

T,, est la température de surface de l’dément i qui occupe ki pour cent 
de l’aire considérée. Par régression linéaire multiple entre T,-T, et, les Ts,- 
Ta, il identifie les coefficients kiBi’/B’. Ses résultats mettent en évidence 
la nature (faiblement) non-linéaire du processus de génération de la tem- 
pérature de surface d’un pixel composite. Pour les 5 dates disponibles, 
nous avons recherché pour chaque pixel une relation linéaire entre son 
albédo et sa température de surface et les pourcentages des 4 formations 
végétales qui le compose. Les albédos et les températures de surface ob- 
tenues ne sont pas significativement différentes de ceux utilisés dans Ram- 
bal et al., 1985 (test t par paire, p c 0,05 pour l’albédo et p < 0,Ol pour 
Ts). De ce fait, nous pouvons considérer: 1) que pour une date donnée, 
l’albédo et la température de surface d’une formation végétale sont 
constantes sur l’ensemble de la zone-test, et 2) que l’échelle des unités de 
végétation retenues, les albédos et les températures de surface des pixels 
composites sont des combinaisons linéaires des albédos et des températures 
de surface des formations végétales qui les composent. Ainsi, les forma- 
tions végétales définies, au départ, à partir d’une description physionomi- 
que de la végétation se superposent, en pratique, à des unités iso-fonction- 
nelles du point de vue des transferts d’eau (voir discussion dans Rambal 
et al.. 1990). 

Structures spatiales et résolution 
Les structures spatiales majeures peuvent être identifiées à l’aide de la 

géostatistique. Comment s’organisent les résultats obtenus du niveau le plus 
local : état hydrique du sol, flux, transects radiométriques sous couvert, à 
des résolutions allant de 10 m (transects aéroportés) à celles du satellite 
HCMM ? Y-a-t’il cohérence entre ces structures ? Peut-on appliquer les no- 
tions d’homothétie interne de la géométrie fractale ? 

La structure spatiale des données-satellites : 
une analyse géostatistique 

Pour décrire la structure spatiale des données d’albédo et de température 
de surface deux modèles << autorisés >> ont été retenus : le variogramme 
sphérique et le variogramme exponentiel. Le variogramme sphérique per- 
met le meilleur ajustement des semi-variances expérimentales de l’albédo 
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et l'exponentiel celles de la 
temperature de surface (figure 
4). Le variogramme bphérique 
dérive d'un processus aléatoire 
de moyenne mobile (Webster, 
1985) ou de la structure d'une 
image constituée de disques. ré- 
partis spatialement au hasard. 
de taille constante ou dont In 
taille suit une loi log-normale 
(Woodcock er (71.. 19S8). 11 met 
en Cvidence l'indépendance des 
unités spatiales d'albédo et cor- 
rélativement des formations vé- 
gétales. Pour les 5 dates consi- 
dérées. le variogramme a une 
portée constante 9 l'échelle de 
la précision d'estimation. Une 
valeur moyenne de 7,6 pixels, 
soit 3.8 km. lu i  est attribuée. 

O 5 10 
distance ( nombre de p i x e l s )  

Figure 4. Semi-variogrammes spheriques et exponentiels 
ajustes sur les semi-variances experimentales de I'albedo 

et de ia temperature de surface du 27 septembre. 
La semi-variance est exprimee en pourcentage de la valeur du palier. 

Sur cette même zone. l'analyse de l'indice de végétation d'un transect aé- 
roporti (longueur 9.1 km. résolution I O  m le long de l'axe de vol'l nous 
donne une portle de 3 km environ. La variance de dispersion au palier 
diminue dans le temps. elle traduit une homogénéisation des contrastes. Le 
variogramme esponenticl de la température de surface est le variogramme 
des processus niarkovien ou des processus auto-régressifs du premier ordre 
(Webster, 1985). Il traduit le fait qu'il n 'y a pas indPpendance entre les 
températures de burface de deus pivels contigus. U n  résultat que ne mettait 
pas en evidence le paragraphe précédent puisqu'il supposait l'exacte su- 
perposition der unites structurales et fonctionnelles. 

Structure spatiale et géometrie fractale 

Le concept de fractal, introduit par B. Mandelbrot (19751, peut Ztre uti- 
lisé pour décrire les structures invariantes par dilatation d'échelle. Ces 
structures se caractérisent par leur auto- o u  self-similarité : c'est-à-dire la 
propriété que possède une forme séométrique dans laquelle chaque partie 
est une image réduite du tout. Cette self-similarité se traduit numérique- 
ment par une dimension non entière. Depuis la création de ce concept. on 
continue de constater que le monde naturel abonde en objets dont la re- 
presentation mathématique peut $tre appréhendée dans le cadre d'un mo- 
dèle fractal (Burrough, 1981 : Loehle. 1983 : Bradbury ct al.. 1984). 
L'etude de ces objets a conduit distinguer les fractals parfaitement self- 
similaires et les fractals dont la self-similarité n'est que statistique. L4 partir 
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Albédo 
Température 
de surface 

6 mai 4 juillet 21 août 31 août 27 septembre moyenne 

1 ,81 1,63 1,75 1,59 . 1,66 1,69 
1,72 i,61 i ,64 1,58 i,62 1,63 

Existe-t-il un point de vue unificateur ? 

Les dimensions fractales des données Spot du 1 mai 1986 (résolution 
20 m), pour des transects nord-sud sur le Causse de l’Hortus, se situent 
entre 1,80 et 1,77 pour les 3 canaux. Elles sont donc très voisines de celles 
de l’albédo HCMM du 6 mai 1979. Si cette dimension non entière unique 
est confirmée par des analyses complémentaires, l’extrapolation des résul- 
tats locaux pourra se faire en termes de fractals sans privilégier de distance 
spatiale dans la gamme de distance considérée. Le principe de l’homothétie 
interne étant interpolable jusqu’aux petits éléments, tout effet de zoom fait 
apparaître de nouveaux détails semblables parce que statistiquement self- 
similaires. Par contre, si ces analyses mettent en évidence des discontinui- 
tés dans les dimensions fractales, des résolutions critiques, dans la gamme 
de distance considérée (voir par exemple Krumme1 et al., 1987), ces dis- 
continuités permettront d’identifier des zones de transition dans les échelles 
au niveau desquelles le patron des unités de fonctionnement change. Dans 
ce cas, nous nous trouverons contraint de développer des hypothèses sur 
des processus << scale-dependant >>. Cette alternative laisse planer une am- 
biguïté fondamentale : la nature est-elle fractale, ou bien la géométrie frac- 
tale offre-t-elle simplement un outil efficace pour la décrire ? Ne voit-on 
pas des auteurs (voir dans Palmer, 1988) ajuster de manière obstinée plu- 
sieurs dimensions fractales successives pour coller à la théorie fractale ha- 
bituelle et d’autres postuler, en créant les objets semi-fractals, d’une dérive 
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! 
. I  

continue de la dimension frxtale  avec une tendance ,5 idéale >> [fractale) 
asymptotique (Rigaut. 1487). 

X partir de la géostatistique. Serra ( 1965) avait de j i  énoncé un point de 
vue assez unificateur. I1 a dtimonrré que le modèle de variogramme de 
Wijsien peut être décomposé en une superposition de modèles sphériques : 
.( dans la nature. les portées des phénomènes de transition superposes d‘am- 
plitude non négligeable, varient en progression géometrique ’>. Ce modtle 
des structures gigognes est particulièrement séduisant car il réhabilite la 
structure hi6rxchique des systèmes 2tudiPs ct laisse entre apercevoir leurs 
<< proprietCs Cmergentes ”. Si nous ne nous arrêtons qu’aux  ordres de :ran- 
deur voici le tableau idPalis6 cies structures CtudiCeb (tableau 6). 

I Variables I Portées (m) Commentaires 
1 lalle moyenne de I3 couronne des abres 
! ! 

Rayonnement sous couvert I 4 
Teneur en eau du sol I 4. i 0’ 

Orotopographie I 

unite de paysage I 4.103 

1 ransect aercpxe lresclulion IC m. 
longueur 3.1 hm. canaux brrtsi 

’ transect aeraprre trescIutim 10 m. indice I de qetationi. donnees Spot I r e s o l u m  ’ 

TC r. m i e  de veqetatlonj I 

4.102 
I 

Formation végktale, ’ 

I 
I ! donnees 4ChM lremlut~on 5OJ II. a1bRljl 1 

Climat i 4.104 I l * I  donnees de la IlHerature 

1 
Tableau 6. Prosression qeometrique I C  idéalisée des portees des variables etudiees 

Conclusions 

Les p r o b l h e s  de la spatialisation des rtisultats locaux ou de changement 
d’échelle sont au  c e u r  de la problématique de grands programmes inter- 
nationaux actuels comme celui du ‘( Cloh¿il C/zc?iigc7 ’> de ~ ‘ I G B P  [Interna- 
tional Geosphere-Biosphere Project ) ou expériences de type HAPEX de 
1‘ISLCP (International Satellite Land-Surface Climatology Project ). Une 
problematique qui, pour le programme c( Global Change ”. se trouve par- 
tiellement résumée dans cette question : r (  Comment prCdire le fonctionne- 
ment en termes de cycle de l’eau et du carbone du niveau hitirarchique le 
plus éleve : la biosphtre, ii partir du fonctionnement des niveaux hiérar- 
chiques les plus bas : écosystkmes et organismes ’? ’> 

Dans ces cadres. le sol est une source importante de variabilitP. Citons 
Nemani et Running ( 1989) : ‘< 0.11 ( I  local S L . I ! ¡ ~ ,  sriil pivpei.rics t11.t’ impor- 
t u I I  t j¿ )  i -  p rctli~.fiiig . f ~  I Y S  1 p i.ix1 i( ~ ’ r  i \lit!, c’st ir ?irr  t in ,q 1 \‘LI i L’I- !ìi 1 t 1 tiri t l  1-1 I I  off. 
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? At a global scale, the biosphere-atmosphere interactions were foilrid to be 
highly seizsìtive to soil hydrologic properties. Soil characteristics are 
known to sary even on the scale of a hill slope. Conseqirently, defirziizg 
soil properties appropriate f o r  global climate models becomes extremely 
dif lcult  >>. C’est pour cela que nous nous sommes situés dans le cadre << sim- 
plifié >> d’une seule unité lithologique en utilisant des propriétés hydrodyna- 
miques obtenues sur un versant dont la lithologie est assez voisine. 

En conséquence, la variabilité spatiale de l’indice foliaire que l’on ob- 
serve est presque uniquement sous le contrôle des cycles perturbations an- 
thropiques/reconstitution forestière. Cet indice est la variable-clé des flux 
hydriques. I1 peut être évalué avec une précision suffisante à l’aide de 
données de la télédétection satellitaire. Ce zonage semble approprié à 
l’échelle du bassin versant étudié. Les simulations nous donnent une bonne 
reconstitution des écoulements à l’exutoire sur des pas de temps mensuels 
et annuels. Pas de temps qui sont les plus en mesure d’éliminer les consé- 
quences de la variabilité spatiale (sol, végétation) qui existe au sein des 
unités. Toutefois, nous obtenons une bonne simulation des flux d’évapora- 
tion journaliers si nous les comparons à ceux déduits d’un bilan dlénergie 
résiduel simplifié dont la température de surface provient des données du 
satellite HCMM. La résolution du satellite HCMM nous permet d’appliquer, 
en première approximation, l’hypothèse de linéarité sur la température de 
surface et sur l’albédo des pixels composites. Des essais réalisés,avec le 
satellite NOAA montrent que le passage d’une résolution de 500 x 500 m 
à 1 x 1 km dégrade considérablement l’apport informatif, bien plus que ne 
le laisse supposer la seule réduction de l’information spatiale par 4. C’est 
par ce biais que nous pouvons reformuler d’une façon plus générale, et 
pour conclure, le problbm’e des changements d’échelle qui a été abordé 
dans ce texte sous le seul angle de l’analyse des structures spatiales. Cette 
reformulation se trouve résumée dans le triptyque suivant : 

k 

Resolution satellitaire 

Structure spatiale Structure fonctionnelle 
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Chacune des liaisons possibles souleve une question B résoudre. L'en- 
semble de ces questions doit servir de canevas B de futures recherches. 
Cette fragmentation simplificatrice présente toutefois le risque d'introduire 
une vision trop linéaire du problème et donc. l'éventualité d'en trouver la 
solution itape par ktape : 
I .  résolution satellitaire-structure spatiale ou c( quelles sont les structures 
spatiales observables pour une resolution donnt5e '? u 
2. structure spatiale-structure fonctionnelle ou .i les structures spatiales se 
superposent-elles 3 des structures fonctionnelles '? '> 

3 .  structure fonctionnelle-résolution satellitaire ou << quels modèles de si- 
mulation peut-on coupler aux donnees de la tilédktection satellitaire '1 D. 
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