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INTRODUCTION

La formation de croites a la surface des sols a faible couvert végétal est un
probléme trés important dans les différentes régions du monde et surtout dans les
régions agricoles. Ce phénomene résultant de la dégradation du sol sous I'impact
des gouttes de pluie réduit significativement le flux d'infiltration [Duley, 1939,
Elison et Salter 1945, McIntyre 1958, Mannering et Wiserma 1970, Morin et
Benyamini 1977, Valentin 1981, Boiffin 1984, Gascuel-Odoux et al. 1991]. L'exces
d'eau, avant de commencer a s'écouler s'accumule en surface en formant des
flaques [Bruneau 1988]. La formation de la lame d'eau en surface réduit la
cohésion entre les agrégats et augmente la capacité de détachement des particules
de sol par les gouttes de pluie. Ce processus passe par un maximum quand
I'épaisseur du film d'eau est & peu prés égale A trois fois le diametre des gouttes
d'eau [Palmer 1963, Evans 1980]. Quand I'épaisseur de la lame d'eau dépasse ce seuil
les gouttes d'eau ne peuvent plus céder leur émergic au sol mais 4 la lame d'eau en
mouvement, ce qui rend I'écoulement turbulent et accroft sa capacité de transport

de sédiments [Young et Wiserma, 1973] .

Bien que la formation de la lame d'eau en surface puisse se produire sur
des sols non encroiités, elle sera plus rapide et ses conséquences plus importantes

dans le cas des sols encroiités.

Le phénomeéne d'encrolitement agit aussi sur la rugosité de la surface du
sol en atténuant considérablement les microreliefs, ce qui se traduit par un
accroissement de la vitesse d'écoulement et par suite, une augmentation de la
capacité de transport en matiéres solides [Boiffin et Sébilotte 1976, Valentin 1981]

causant ainsi de sérieux problémes d'érosion du sol.

Devant ce probléme une Action Incitative Programmée intitulée
"Ruissellement et Erosion Hydrique" a été lancée par 1'Institut National de 1la



Recherche Agronomique pour en étudier les différents aspects. Notre étude
constitue un maillon parmi d'autres du programme relatif 2 I'encrolitement des
sols dans les zones agricoles. En effet il s'agit d'étudier le processus d'infiltration
qui constitue le facteur qui détermine l'excés d'eau participant au ruissellement.
L'objectif étant de bien comprendre le mécanisme de linfiltration dans ce type de
sol et de dégager les paramétres physiques pertinents de ce processus a

différentes échelles spatiales.

Avant de présenter le plan de la démarche suivie dans cette étude, une
description du phénoméne de Il'encroltement des sols nous parait nécessaire afin

d'en mieux situer la problématique.

% % ok ok %k

L'encrolitement des sols est un phénoméne trés commun surtout dans les
terrains cultivés et & faible couvert végétal [Greenland, 1981; Kooistra, 1987,
Norton et Schroeder, 1987; Boiffin et al, 1988]. Le degré d'encrolitement d'un sol
durant un événement pluvieux dépend de plusicurs facteurs, dont l'intensité et
I'énergie de la pluie [Agassi et al, 1985; Valentin , 1985], la pente du terrain
[Poesen 1984], la stabilité des agrégats [McIntyre, 1958], la texture du sél [Onofiok
et Singer, 1984], la teneur en matiére organique [Kirkby, 1980] et la
concentration en électrolyte de la solution du sol [Agassi et al, 1981; Evans 1980].

Romkens [1979], Remley et Bradford [1989] distinguent deux phases dans la
formation des croites:

- l'obstruction de la surface comme la phase initiale ou la phase
d'imbibition,

- l'encroiitement comme la phase ultérieure ou la phase de dessication.

Farres [1978], Valentin et Ruiz Figuero [1987] présentent trois phases dans
la formation d'une crofite: une premidre phase d'humectation et de réduction des
forces de liaisons dans les agrégats, suivie par une phase de désagrégation rapide
par les gouttes de pluic et formation d'une pellicule dure et dans la troisiéme phase

I'extension de la zone soumise 2 Il'érosion suite & une augmentation du

ruissellement.

Les crofites qui se forment en premier sous l'impact des gouttes de pluie

sont considérées comme crolites structurales. Celles qui résultent du transport par



;. les eaux de surface et de la déposition de particules fines sont appelées crofites de
7{27&’9(7 ( déposition. Chen et al, [1980]. Gal et al [1984] distinguent un troisidme type de
croltes, celles qui apparaissent quand le pourcentage de sodium échangeable

atteint une valeur critique.

Le processus de formation de croltes commence quand les agrégats de
surface se disloquent sous l'impact de la pluie suite au relichement des liaisons
entre les particules. L'impact des gouttes de pluie creuse la surface du sol, détache
et disperse les particules qui se redéposent selon un arrangement plus dense.
Durant ce processus, un tri des particules se produit et conduit 3 la formation
d'une fine pellicule en surface [McIntyre, 1958]. Tackett et Pearson [1965] mettent
en évidence une fine couche d'argile & particules orientées A la surface de la
croite formée sur un limon sableux fin. Onofiok et Singer [1984] ont trouvé eux-
aussi dans un limon sableux fin une couche compacte en surface avec des

particules plates ayant une orientation prédominante.

La texture de la couche de surface dépend du stade de développement de la
crodte. Chen et al [1980] ont observé, immédiatement aprés le début du
ruissellement, la présence de grosses particuies de sable dénudées de presque tout
matériau fin dans la couche de surface de la crofite qui s'est développée dans un
sol limoneux sableux l;ssique. Pour une durée de pluie plus longue, les grains de
sable ont été arrachés laissant une couche de 0,1 mm d'épaisseur de trés fine
granulométrie. Juste en dessous de cette "peau" se trouve une couche 2 structure
alternée, dense et souvent composée de particules plus fines que celles des couches
sous-jacentes. Le processus de mouvement descendant des particules fines ou le
délavage vers les couches inféricures observé par McIntyre [1958] n'apparait pas
dans tous les sols. En effet Chen et al [1980] n'ont pas trouvé de matériau fin dans
la zone s'étalant entre 0,1 et 2,8 mm d'un sol limoneux sablonneux leessique ni
Epstein et Grant [1973] pour un silt limoneux. Ces demniers ont envisagé le rdle du
compactage di a l'impact des gouttes de pluie dans la formation de la couche
inférieure de la croiite. Effectivement une augmentation du diamétre des gouttes
atteignant le sol de 3,2 mm & 5,1 mm a réduit significativement la porosité de la
couche dans la zone s'étalant entre 1 3 6 mm en dessous de la surface.

Farres [1978] donne une explication plus détaillée au processus de
développement des croiltes: le processus initial est le cisaillement des
microagrégats 2 la surface du sol par l'impact des gouttes de pluie. Selon Farres
[1978], les particules détachées se déplaceﬁt verticalement dans les pores jusqu'a



ce qu'elles soient coincées entre les grains de sol empéchant ainsi les autres
particules d'avancer. Ce processus continue jusqu'd ce que les vides soient remplis
jusqu'a la surface. Dans 1'étude de Farres [1978], I'épaisseur de la crofite varie
entre 1,4 mm pour des agrégats de 1,7 mm de diamétre moyen jusqu'a 3,1 mm pour

des agrégats de 6,7 mm de diamétre moyen.

Le processus de déposition du matériau fin en suspension dans les eaux de
surface aprés arrét de la pluie est considéré comme relativement négligeable par
McIntyre [1958]. Dans des études plus récentes, Onofiok et Singer [1984] insistent
sur l'importance de la déposition sur la surface des particules en suspension.
Morin et al [1981] remarquent que la fine peau de surface est le résultat des forces
de succion dans la crodte agissant sur les particules d'argiles en suspension dans
l'eau de ruissellement. Puisque la concentration en sédiments dans l'eau de
ruissellement évolue avec le stade de développement de la croiite, la capacité de
transport ou de déposition des eaux de ruissellement vis-a-vis des grains de

diamétres particuliers change elle aussi avec le temps [Tarchitzcky et al, 1984].

McIntyre [1958] constate qu'une croidte, en général, comporte deux parties
différentes: une premiére couche 2 la surface de 0,1 mm d'épaisseur et ayant une
perméabilité 2000 fois plus réduite que le sol originel surmontant une deuxi¢me
couche dont 1'épaisseur est de 1'ordre de quelques millimétres et qui a une

perméabilité 200 fois plus faible que la premiére et une densité plus importante.

Valentin [1981] et Boiffin [1984] mettent en évidence la succession de trois
microhorizons:

- en surface, un microhorizon fragmentaire,

- un microhorizon d'épaisseur variant entre 1 et 3 mm ayant une porosité

vésiculaire,
un microhorizon stratifié d'épaisseur variable.

Une étude récente entreprise par Levy et al. [1988] portant sur
I'homogénéité d'une croite formée sous l'action d'une pluie simulée révéle la
présence de petites saillies d'un diamétre typique de 8 2 10 mm alternées avec des
zones plates. L'existence de ces saillies est attribuée par les auteurs 2 la présence
d'agrégats plus stables et moins affectés par l'impact des gouttes de- pluie. La
mesure de la conductivité hydraulique apparente dans ces saillies s'avére plus

élevée (250 % plus élevé que le flux d'infiltration limite moyenné sur une zone



représentative). Ce phénomeéne serait relié a4 la différence de structure du

matériau observée en surface.

L'étude de 1'impact de l'encrolGtement du sol est indissociable de celle des
paramétres attachés a 1'érosion comme [l'infiltration, le ruissellement, le
détachement par l'effet "splash” et la résistance mécanique de la crolte durant les
différentes phases de l'encrofitement. L'influence de la formation de crolite sur le
flux d'infiltration [Hillel et Gardner 1969] et sur l'effet splash [Mclnctyre 1958,
Bradford et al, 1986] a pu étre évaluée.

Des recherches entreprises par Edwards et Larson [1969], Valentin [1981]
ont montré que la formation d'une crofite continue dans l'espace sous 1'action
d'une pluie simulée demande quelques dizaines de millimétres de pluie, la
variation de la perméabilité en fonction du temps étant exponentiellement

décroissante et atteignant une valeur limite aprés un temps suffisamment long.

Hillel et Gardner [1970] montrent que la variation de 1'épaisseur de la
crolite au cours du temps est un paramétre important dans l'étude du processus
d'infiltration. Quand la croite se forme elle reste le phénoméne dominant jusqu'a
ce que le sol se desséche et que la crolte se fissure. C'est alors ce nouvel état de la
surface qui contr6le le processus d'infiltratio,n'. Cependant nous avons limité notre
étude aux croilites ayant des propriétés hydrodynamiques constantes dans le temps.

dook ok ok

Les études qui ont été entreprises jusqu'd présent dans ce domaine se sont,
a4 notre connaissance, limitées A& 1'échelle locale c'est-a-dire 2 1'échelle métrique.
Sachant que la formation des crofites présente une trés forte hétérogénéité
spatiale méme & cette échelle [Gascuel-Odoux et al. 1991], il paraft indispensable
d'étudier comment cette variabilité peut affecter l'infiltration a [I'échelle d'un
versant. C'est ainsi que dans ce mémoire nous avons essayé de passer

progressivement de I'échelle décimétrique 2 celle d'un versant.

Le premier chapitre constitue un rappel des concepts théoriques utilisés

tout au long de I'étude et pose les hypothéses de travail.



Aprés cette entrée en matiére, le deuxiéme chapitre constitue la premiére
phase proprement dite dans le cheminement de l'étude, a4 savoir la modélisation de
l'infiltration dans une colonne de sol encroté et la détermination des paramétres

physiques qui affectent le processus de l'infiltration & cette échelle.

La deuxiéme phase de I!'étude, exposée dans le troiséme chapitre, n'est rien
d'autre qu'une transition entre I'échelle décimétrique que présente une colonne
de laboratoire et celle d'un versant de quelques hectares. On examine
I'hydrodynamique de l'infiltration et l'apparition du ruissellement a Il'échelle de la

section transversale d'un sillon encrofité.

L'échelle du versant est abordée au quatri¢me chapitre. A cette échelle on
se heurte aux variations spatiales (aléatoires ou structurées) des propriétés
hydrodynamiques du sol et de la croGte. L'influence de cette variabilité sur
l'infiltration et ie ruissellement est étudiée en relation notamment avec le concept

de "milieu homogéne équivalent” au sol hétérogéne.

Enfin le mémoire se termine par un chapitre de synthése et de conclusions

générales sur les études qu'il conviendrait de poursuivre sur ce théme.



Chapitre I

DEFINITIONS, HYPOTHESES GENERALE:S
ET RAPPELS THEORIQUES.

I-A) VARIABILITE SPATIALE DES CARACTERISTIQUES DES SOLS
I-A-1) Définition des différentes échelles spatiales

Bear [1972] définit un milieu poreux comme étant une région de l'espace
occupée par un matériau hétérogéne, multiphases, une des phases au moins étant
la phase solide, persistante dans le temps et éventucllement déformable. La phase
solide est appelée la matrice solide. Les vides non occupés par la phase solide

constituent l'espace poral ou pores.

Dans les milieux poreux, I'écoulement se fait dans un réseau trés complexe
de pores interconnectés. Pourtant quand on s'intéresse 2 1'étude des écoulements
dans les sols, on assimile le domaine A un milieu continu en faisant abstraction. des
micropores en introduisant la notion d'écoulement moyen. La raison la plus
plausible pour laquelle on emploie la notion d'un milieu continu est qu'il est
pratiquement impossible de décrire la forme géométrique des pores pour traiter le
probléme en intégrant les équations de Navier-Stokes utilisées en mécanique des
fluides. Le passage de l'échelle microscopique, od l'on décrit le comportement de
I'écoulement & l'échelle d'un point, & I'échelle macroscopique, ot le milieu poreux
est considéré comme un milieu continu, passe par la définition du concept du

volume élémentaire représentatif (VER).

D'aprés Bear [1972], si on considére un volume V(?) inclus dans un
domaine D et centré au point ayant le vecteur ;pour coordonnées, si Z
représente une grandeur physique extensive relative au volume V(?) considéré,
la densité (moyenne) p(Z) de Z sur le volume V(T) au temps r est définie par:

— 1
Pl ¥ V] = ij)z dv (L.1)



__ En général, p(z, est fonction de la taille, de la forme et_de l'orientation de
V( x ) au temps . Dans le but de rendre p(z; ne dépendant que de x , on doit choisir

un volume V = Vp délimité par deux sphéres de volume respectifs Vi, et Vp,y tels

que:
3 3
Vmin = (r/ 6)I‘min et Vmax = (n/ 6)Lmax
de fagon i ce que pour Vgon ait:
9p(Z)[x,t, V(x)]
( )av =0; avec Vnin <Y < Vaax (1.2)

Si on peut trouver pour Vo un intervalle commun 2 fous les points du
domaine D, la grandeur p(z)(x,t) peut alors étre définie sur ce domaine qui peut
étre traité comme un milieu continu. La longueur L(Z) appartient alors 2
I'intervalle [Lmin. Lmax] ¢t elle est appelée échelle de continuité de Z dans le
domaine D. Si D est un systtme 2 multiphases, il pourra alors Etre assimilé A un
milieu continu dans lequel sont décrits plusieurs processus faisant intervenir les
grandeurs Z, a condition qu'une méme échelle de continuité existe pour toutes les
grandeurs Z. Le volume Vg est alors le volume élémentaire représentatif (VER).

Bien entendu, la dimension Ljgx doit étre inférieure aux dimensions du domaine

D.

Selon le schéma représenté dans la figure (I.1) fourni par Bear [1972], on
peut définir le terme macroscopique. Ce schéma est une représentation graphique
théorique de la porosité d'un milieu poreux telle qu'elle pourrait étre mesurée sur
des échantillons de volumes Vj, V32,.. pris en différents points P quelconques dans
un milieu poreux D. Bear [1972] définit le volume V3 comme étant le volume
élémentaire représentatif. En fait ce volume devrait comprendre un nombre
suffisant de pores pour permettre une prise de moyenne statistique, significative.
En dessous de ce volume il n'y a pas de valeur unique qui puisse représenter la
porosité, Dans notre mémoire, les termes porosité , teneur en eau et conductivité
hydraulique sont définis A cette échelle. Dans les chapitres II et III on se limitera
A travailler 2 une échelle ol le sol peut Etre considéré homogene (volume Vja),
mais dans le chapitre IV on essayera d'étendre nos résultats 2 I'échelle du volume
V.-
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Fig, 1.1 Définition de la porosité et du volume élémentaire
représentatif (Bear [1972]).

On notera que Alpay [1972] propose de classer I'hétérogénéité en trois
catégories. Il définit I'hétérogénéité microscopique comme celle qui apparait 2
I'échelle des pores, 1'hétérogénéité macroscopique intraformationnelle (2
'intériear d'une, méme formation géologique) et I'hétérogénéité mégascopique
qui est interformationnelle régionale. Dans le terme macroscopique il inclut les
stratifications intraformationnelles et la variabilité de la perméabilité; et dans le
terme mégascopique, la structure générale et la formation stratigraphique. Pour

notre part, nous adopterons la définition macroscopique au sens de Bear [1972].

I-A-2) Nonuniformité, Hétérogénéité et anisotropie

Greenkorn et Kessler [1969] donnent un ensemble de définitions de la
nonuniformité, de I'hétérogénéité et de I'anisotropie consistantes avec la
définition des milieux poreux. Ils remarquent par exemple que la fonction de
densité de probabilité de 1la conductivité hydraulique est fonction du point
considéré et de l'orientation. Si la fonction de densité de probabilité est
indépendante de l'orientation, le milieu est isotrope, sinon le milieu est anisotrope.
Si la distribution correspond A une combinaison linéaire de fonctions de Dirac, le
milieu est uniforme, sinon, nonuniforme. Si la distribution est monomodale le
milieu est homogéne, et si elle est multimodale le milieu est hétérogéne. La figure
(1.2) illustre pour la conductivité hydraulique, les fonctions de distribution
correspondantes. Dans les chapitres II et III on utilisera des sols du type (a) de la
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figure (I.2) parce qu'on se limitera 2 une petite échelle spatiale, et dans le

chapitre IV on utilisera des sols du type (b).

a) Uniforme, Homogene b) Non uniforme, Homogéne
f(K) g H{K)
K K
c) Uniforme, Hétérogéne d) Non uniforme, Hétérogéne
1K) T T 1(K)
K K

Fig. 12 Fréquence de distribution de la conductivité hydraulique
K, illustrant les définitions de l'uniformité et de [U'hétérogénéité
(Greenkorn et Kessler [1969]).

I-B) LOIS DECRIVANT LES ECOULEMENTS SOUTERRAINS
I-B-1) Définitions
I-B-1.1) TENEUR EN EAU VOLUMIQUE

C'est le rapport du volume d'eau dans un VER au volume de ce VER. Dans

notre mémoire cette grandeur sera notée O et exprimée en m3/ m3.
I-B-1.2) PRESSION EFFECTIVE DE L'EAU DANS LE SOL
La présence d'une phase gazeuse dans un milieu poreux engendre une

différence de préssion 2 l'interface liquide-gaz due d'une part i la tension
superficielle de la phase liquide, et 2 I'angle de contact entre la phase liquide et la
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phase solide d'autre part. On appelle alors pression capillaire la différence entre
la pression de la phase gazeuse (fluide non mouillant) et celle de la phase liquide
(fluide mouillant. la phase solide). Dans notre étude on suppose que la pression de

l'air constituant la phase gazeuse est toujours égale 2 la pression atmosphérique.
La pression capillaire P, est définie par:
P¢ = Pam - Po (1.3)

avec P, , la pression de l'eau, P4y la pression atmosphérique. Géréralement elle

est exprimée en terme de hauteur d'eau A4:
=-Pc/(pw. 8) (1.4)
ol py est la masse volumique de I'eau et g l'accélération de la pesanteur.

La grandeur #& est négative dans le cas des sols non saturés. Elle est
directement liée aux effets capillaires et donc dépend de la teneur en eau [Muskat,
1946]. La relation h4(6) appelée la- courbe de rétention est une caractéristique du
milieu poreux considéré. Elle présente un caractére hystérétique [Thony, 1970] et
peut étre affectée par des effets dynamiques [Vauclin, 1971]. Dans notre étude cette
relation sera supposée biunivoque ce qui revient 3 négliger ces deux effets.

I-B-2) Loi de Darcy

Si on se situe a l'échelle macroscopique définie au § I-A-1) on peut définir
un écoulement par unité de surface. Cette approche est proposée par Darcy [1856]
pour un écoulement unidirectionnel dans un sol saturé, puis généralisée par

Slichter [1899] au cas tridimensionnel sous la forme :

? = -K grad H - (L.5)

oiu ¢ est le débit unitaire (flux) ou vitesse de Darcy (qui est une vitesse fictive),

grad H exprime le gradient de charge hydraulique et K est le tenseur de

conductivité hydraulique. Dans le cas d'un sol homogéne isotrope le temseur K se

réduit a4 un simple scalaire. La conductivité hydraulique dépend 2 la fois des
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propriérés de la matrice poreuse et du fluide mouillant  (I'eau). C'est une fonction

croissante avec la teneur‘en cau.

La charge hydraulique H exprimée en hauteur d'eau représente une
énergie par unité de poids [Vauclin 1971]. Les seuls termes d'énergie dont il sera

tenu compte sont la pression capillaire et la gravitation :
H=h+z (1.6)

z représente la cote du point ol la charge hydraulique est exprimée (I'axe Oz est
orienté positivement vers le haut). On supposera que I'écoulement est isotherme

pour pouvoir négliger les effets thermiques sur l'écoulement.

I-B-3) Equation de Richards

En supposant le sol indéformable et l'eau incompressible, 1'équation de

conservation de la masse d'eau dans le sol c¢onduit a:

) . —
3t =-div 4 +5p (L.7)

od Sp représente les termes sources-puits (c.g. I'extraction racinaire).
En remplagant dans cette équation le flux ¢ par son expression selon la loi de

Darcy généralisée on obtient:

o _ .
3 = div (K grad H) +Sp (1.8)

en décomposant maintenant la charge hydraulique en terme de pression et en

terme gravitaire, puis en développant I'expression (1.8) on obtient la forme

suivante:
@ _ar 8hy 3 o) 3/
3t = a—x(K ax)+ a‘y‘(K ay) + 3 K 3z * K)+Sp (1.9)

Dans cette équation aux dérivées partielles on voit apparaitre deux

variables simultanément qui sont la teneur en eau (8) et la pression effective (h).
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Pour éliminer I'une de ces deux variables nous avons choisi d'utiliser 1la
formulation de Richards [1931] qui consiste 3 remplacer le terme de gauche par :

de

& C(9) % avec C=H (I.10)

i:

le terme C(6) est alors appelé la capacité capillaire et qui est une caractéristique du

sol considéré.

En fait d'autres transformations existent dans la littérature et qui sont
celle de Fokker-Planck qui transforme l'équation (I.8) de maniére i ne conserver

que la variable 6 en introduisant la diffusivité capillaire D = K %% , et celle de

Kirchhoff qui introduit une nouvelle variable appelée le potentiel d’écoulement

U défini par:

b

U= [K(a)do (I.11)
Dans notre présentation nous n'allons pas nous attarder sur ces deux
derniéres formes, le lecteur _intéressé par plus de détails pourra se référer aux

ouvrages plus spécialisés (e.g. Vauclin et al, [1979]; Haverkamp, [1983] ).

Notre choix pour la solution de Richards se justifie d'une part, par le fait
qu'elle peut prendre en compte la continuité de la pression dans le domaine de
calcul surtout dans le cas des milieux stratifiés [Vauclin et Vachaud; 1981], et
d'autre part parce qu'elle permet de considérer des pressions effectives positives,
ce qui se produit quand le sol est saturé, ce dernier cas ne pouvant étre modélisé

par l'équation de Fokker-Planck.

I-B-4) Equation de Boussinesq

L'équation de Richards est valable pour modéliser les écoulements aussi
bien dans la zone saturée que dans la zone non saturée du sol, mais son application
pour la modélisation tridimensionnelle des écoulements dans les nappes demande

des gros systtmes de calcul conduisant 2 des cofts importants,

En introduisant les hypothéses simplificatrices suivantes [Carlier 1968]:

- la charge est constante sur une verticale,
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- la pente de la surface libre est faible, c'est-a-dire que la composante
verticale de la vitesse est négligeable,
- l'amplitude des mouvements de la surface libre est faible par rapport a
I'épaisseur de la nappe,
et en écrivant 1'équation de continuité combinée avec l'équation de Darcy, on

obtient l'équation de Boussinesq:

a0 o a¢\ . 9 a0
Sat‘ax(’xax +ay(ty 3y) +Sp (L12)

ot x et y désignent les coordonnées horizontales, & le niveau de la nappe
phréatique, 7. et 7, la transmissivité dans les directions x et y respectivement, avec
7, =K xd , d lépaisseur de la nappe, K;y la conductivité hydraulique a saturation
dans la direction x,Sp, terme source/puits exprimant les échanges (e.g. pompage,
recharge artificielle, drainage) et S le coefficient d’emmagasinement qui, dans le
cas d'une nappe libre, est égal 2 la porosité effective du sol. Pour plus de détails le
lecteur pourra se référer aux ouvrages spécialisés (e.g. Carlier, [1968], Bear,
[1972]).

L'avantage offert par l'équation de Boussinesq par rapport a celle de
Richards pour modéliser les écoulements dans les nappes, c.'est qu'elle raméne la
résolution du probléme tridimensionnel 3 un probléme bidimensionnel horizontal
avec tout ce qui s'accompagne de réduction du codt de résolution avec les méthodes
numériques. Bien entendu, ceci aux dépens d'une perte de précision des résultats
mais qui est jugée acceptable dans la mesure ol les hypothéses énoncées

précédemment sont applicables.

I-C) LOIS DECRIVANT LES ECOULEMENTS DE SURFACE

Par écoulements de surface, on entend les types de processus, tels que le

ruissellement et I'écoulement concentré, qui ont lieu dans les canaux et riviéres.

Le premier processus est le mouvement de l'eau sous l'action de la
pesanteur sous forme d'une lame d'eau de faible épaisseur (de l'ordre du -
centimétre) répartie sur la surface. Ce processus est amorcé une fois que le sol en
surface est saturé en eau, les aspérités sont remplies d'eau et que les forces

gravitaires sont capables de vaincre les tensions superficiclles. On définit alors la
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capacité de détention superficielle, notée par la suite D,,, le volume d'eau maximal

qui peut s'accumuler par unité de surface du sol avant l'amorce du ruissellement.

Deux mécanismes totalement différents peuvent mener 2 la saturation de

la surface du sol.

Le premier, présenté pour la premiére fois par Horton [1933], se produit
quand l'intensité de la pluie excéde la conductivité A saturation du sol Kg. Comme le
montre la figure I.3.a, le profil de la treneur en eau au voisinage de la surface du
sol se déplace plus rapidement qu'en profondeur. A un moment donné tp (Fig.
I.3.c), la teneur en eau & saturation est atteinte en surface, le flux d'infiltration
diminue en dessous de l'intensité de la pluie et le ruissellement est généré. Cet
instant tp est appelé le temps de submersion.

leneur en eau leneur en eau
5 5
3 o
E Z
g S
g £
(a) (b)
pluie
S iniiliraton »
= ~_ = -
gxsf T g .
/ \_{uissellement _________
T Temps L= Temps
(c) (d)

Fig 1.3 Evolution du profil de la teneur en eau dans le sol pour (a)
le mécanisme Hortonien et (b) le mécanisme de Dunne. Ilustration
de [l'apparition du ruissellement avec (c) le mécanisme de Horton
et (d) le mécanisme de Dunne. (figure d'aprés Freeze [1975]).
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Le second mécanisme, décrit par Dunne [1978], est illustré également dans
les figures I.3.b et 13.d. Dans ce cas, l'intensité de la pluie est inférieure 2 la
conductivité hydraulique a saturation du sol et le niveau initial de la nappe est peu
profond. La saturation de la surface 2 lieu a cause de l'exhaussement de la nappe.
Ce mécanisme est appelé par Smith et Hebbert [1983] le mécanisme de

ruissellement par saturation (saturation runoff mechanism)

L'écoulement concentré, dans mnotre étude, est défini comme é&tant

I'écoulement qui a lieu dans les canaux et les riviéres.

Les - équations générales décrivant le mouvement de l'eau 2 surface libre
sont connues sous le nom de Saint Venant [1871]. Elles expriment la conservation
de la masse de l'eau et de sa quantité de mouvement ou de son énergie. Si on
s'intéresse au cas du ruissellement, l'inertic de 1'eau peut é&tre négligée et dans
'équation de la conservation de I'énergic on peut éliminer les termes de 1'énergie
cinétique pour ne conserver que les termes gravitaires et les termes de perte de

charge. Ainsi, pour un écoulement bidimensionnel horizontal on peut alors

écrire:

doh, . a(u.hex) a(v.hex)
3 + = § (I.13.a)

dh
—ex _ Cox - Ofx (I.13.b)

dhex
ay

coy - ny (1.13.(:)

avec x, ¥ les coordonnées cartésiennes, hgx(x,y) la profondeur de la lame d'eau,
u(x,y), v(xy) les vitesses de l'écoulement dans le sens x et y respectivement, S§,le
terme source-puits (pluie, évaporation, infiltration), ©ox, Goy les pentes de la
surface du sol dans les sens x et y, Op ,Ofy les pentes de la ligne d'énergie de

I'écoulement uniforme dd 2 la résistance de frottement dans les directions x et y.

Dans cette équation on admet que l'écoulement s'effectue sous forme d'une
lame d'eau uniformément répartic 4 la surface du sol. Or, 2 grande échelle,
I'écoulement se fait dans des petites rigoles liées aux irrégularités du terrain
[Preissmann et . Zaoui; 1979]. Compte-tenu de cette remarque et du fait que

I'expression des termes relatifs 3 la perte d'énergic dépendent du type de
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I'écoulement, la question qu'on se pose est: comment déterminer le terme de perte

d'énergie?

Le type de l'écoulement, en fait, dépend de plusiecurs facteurs: le débit, la
pente, la viscosité de I'eau et la rugosité du sol [Chow 1959]. Si la vitesse et la
hauteur de la lame d'eau sont faibles, la viscosité devient le facteur dominant et

I'écoulement est laminaire, le débit s'exprime alors par la formule:

L 3
qr = Cr. hx (1.14)

o D PRy RS
‘7'/()} /(’E%' \\113 35#06'0“‘,'!‘ :

ol qr = u. hex est le débit de ruissellement par unité de largeur, Cp = g. 6/3 v est un
coefficient faisant intervenir la pente de la ligne d'énergie o, la viscosité

cinématique v etl'acélération de la pesanteur g.

L'écoulement devient turbulent si la surface est rugueuse et si la
profondeur est suffisante pour produire des tourbillons persistants. Dans ce cas la

formule de Manning-Strickler permet d'exprimer le débit par: -

513 s\eras. g

: \
& = Kb ool |y e ke (1.15)
‘ v, VL

i; S e
ol o est la pente de la ligne d'énergie et K,est un coefficient empirique appelé le

coefficient de Strickler.

Dans le cas ol l'on néglige l'inertic de l'eau, la pente de la ligne d'énergie

se confond avec celle de la ligne d'eau.

Le passage de l'écoulement laminaire 2 I'écoulement turbulent a été &tudié
par plusieurs hydrauliciens. Selon Jeffreys [1925] 1la région de transition
correspond 3 un nombre de Reynolds Re = 310, Hopf [1925] fournit un intervalle
[300, 330], Horton [1951] donne une valeur variant entre 548 et 773. Or, le fait de
supposer que I'écoulement s'éffectue sous forme d'une lame d'eau uniformément
répartic ne permet pas l'utilisation de la hauteur moyenne comme critére pour
déterminer le type de I'écoulement et on a recours 3 des formules empiriques

dédiées au ruissellement.

Une ¢étude comparative entre hydrographes expérimentaux et ceux
reproduits par l'équation cinématique a été entreprise par Musik [1974] dans

laquelle il exprime le débit par l'équation suivante:



18

ar=8 . hex ) (1.16)

ol B est une constante qui tient compte de la pente du terrain. Aprés un calage du
modele il obtient la valeur m = 1,666 qui est en bonne concordance avec le facteur

5/3 dans la formule de Manning-Strickler (formule I.15).

Ewing et Mitchell [1984] ont comparé deux modéles numériques de
ruissellement avec des résultats expérimentaux. Le premier modéle tient compte
de la géométriec de la surface et le second simule le ruissellement par un
écoulement plan. Dans les deux cas les débits d'échange entre mailles de calcul
sont déterminés par l'équation de Manning-Strickler. Ils ont conclu que les deux

modeéles reproduisent avec une bonne précision I'hydrogramme de ruissellement

expérimental.

D'autres auteurs tels que Park [1981], Edwin et Engman [1986] a leur tour,
constatent que la formule de Manning-Strickler fournit de bons résultats
comparés aux mesures, en dépit de sa simplicité et du fait que l'écoulement ne soit

pas toujours turbulent.

En nous appuyant sur cette étude bibliographique nous optons pour la
modélisation du ruissellement par une équation du type Manning-Strickler
sachant que le coefficient associé 2 cette équation ne sera pas le méme que celui

adopté généralement pour les écoulements dans les canaux.

I-D) CLASSIFICATION DES MODELES HYDROLOGIQUES

L'approche utilisée dans tout ce mémoire étant la modélisation numérique,
il est intéressant de situer le type de modéle utilisé dans un cadre plus général
pour en dégager les avantages et les inconvénients. Parmi les nombreuses
tentatives de classification des modéles hydrologiques pris au sens large, on
retient celles de Clarke [1973] et de Marchand [1988].

Clarke [1973] fait une analyse trés lucide de la terminologie de la
modélisation hydrologique. Il définit un modele hydrologique comme un systéme

qui transforme une ou plusieurs variables d'entrée en une ou plusieurs variables
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de sortie. Dans son vocabulaire, une variable est une caractéristique du systime
qui peut étre mesurable et qui admet des valeurs nzxmériques différentes dans le
temps. Une variable est distinguée d'un paramétre qui est une caractéristique du
systtme qui ne change pas au cours du temps. Un modéle hydrologique est un
ensemble de relations entre les variables qui décrivent les aspects du

comportement du systtme qui nous intéresse. Il peut étre présenté sous la forme

générale:

Yt Sf(Xe1s Xp-25 woe Y1 15Y1-2000 581,8250.0) + € (I.17)
o la variable vectorielle {x,} (t=...-1,0, 1, 2, ... ) est la variable entrée, le
vecteur {y;} (¢t =...-1,0, 1,2, ...) est la variable sortie, @; ,a;, ... sont les

paramétres du modéle. La fonction f définit la nature du modele, et l'erreur e,

exprime l'inadéquation avec la réalité.

Un modele est classé stochastique ou déterministe selon qu'il contienne des
variables aléatoires ou non. Si l'une des variables {x,}, {y,} ou & est considérée
comme admettant une distribution de probabilité, le modele est-alors stochastique.
Par exemple, si un ou plusieurs paramétres aj; ou des variables d'entrée {x,} ont

une distribution probabiliste, les variables de sortie y; auront, elles aussi, une

structure probabiliste.

Clarke [1973] définit les termes conceptuel et empirique selon que la
fonction fest fondée sur des considérations mécanistes ou non. Par suite les
termes conceptuel et empirique sont relatifs 2 la fonction f, tandis que les termes
stochastique et déterministe sont relatifs A la présence ou non d'une structure

probabiliste d'une variable ou d'un paramétre quelconque du modéle.

Marchand [1988] extrapole la classification de Clarke [1973] et présente
quatre familles de modéles:

* déterministe - conceptuel (e.g. loi de Darcy)

* déterministe - empirique, (e.g. formule de I'évapotranspiration de Turc)

* stochastique - conceptuel, (e.g. modéle fondé sur I'analyse spectrale de

Gutjahr et al. [1978]),
* stochastique - empirique (e.g. les modéles de corrélation pluie-débit)

-

Dans les deux analyses précédentes il n'apparait pas de différence entre

les modéles globaux (lumped models) qui traitent le bassin versant en tant qu'une
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entité et les modéles distribués dans lesquels les paramétres et les variables
varient dans l'espace. Dans cette derni¢re catégorie, Storm [1989] distingue les
modeles distribués probabilistes ou la variabilité spatiale n'est pas liée i 1la
configuration géométrique du domaine, et les modeles géométriquement distribués
ol un paramétre est relatif 3 une zone bien localisée géométriquement sur le

bassin 4 modéliser.

De méme Storm [1989] distingue les modeles de type boite noire, les modeles
conceptuels et les modeéles fondés sur des bases physiques. Dans un modéle "boite
noire" les sorties du modéles sont reliées aux variables d'entrée a4 1'aide de
fonctions de transfert sans tenir compte de la physique du phénomeéne qu'elles
représentent. Comme exemple, ce demier auteur cite les méthodes fondées sur le
principe de I'hydrogramme unitaire. Dans un modéle conceptuel, certaines
considérations physiques des processus sont prises en compte avec des
formulations semi-empiriques. La signification physique des variables du mode¢le
n'est pas toujours claire et les paramétres ne peuvent pas €tre estimés d'une
maniére directe. De ce fait un calage est nécessaire. Comme exemple de modéle
conceptuel on peut citer tous les modeles A reservoirs comme le modéle NAM
développé par Nielsen et Hansen [1973] et le modéle GARDENIA développé par le
BRGM (Roche et Thiery [1984]). Le tr'oisiéme type que Storm [1989] cite dans sa
classification est relatif aux modéles physiques, fondés sur les équations de
conservation de la masse et de 1'énergie. Dans ce genre de modeéle, les paramétres
ont une signification physique et peuvent é&tre en principe directement
mesurables. Ces modéles sont des modeles distribués. Comme exemple on peut citer
le Systtme Hydrologique Européen SHE présenté dans le chapitre IV (§ IV-A-6) et
le IHDM développé par l'Institute of Hydrology [Beven et al.; 1987].
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Chapitre II

MODELISATION DE L'INFILTRATION
DANS UNE COLONNE DE SOL ENCROUTE

II-A) APERCU BIBLIOGRAPHIQUE

L'étude expérimentale et la modélisation de I'infiltration dans les sols
encroiités ont fait l'objet de nombreuses études depuis plusieurs décennies. Jusqu'a
présent, deux courants majeurs existent pour la modélisation de la crofite. La
premiére fagon est de considérer qu'un sol encrodité n'est rien d'autre qu'un sol
stratifié ou la crofite formant la couche de surface est caractérisée par ume faible
conductivité hydraulique. La deuxidme approche proposée dans la littérature
suppose que la croiite ‘est instantanément saturée des l'application du flux d'eau en
surface. Dans ce cas, la croilite est caractérisée d'une manidre plus globale par sa
résistance hydraulique (ou impédance ) définie par le rapport de son épaisseur 3

[N

sa conductivité hydraulique a saturation.

Essayons alors de situer les différents travaux par rapport i ces deux

approches.

Takagi [1960] analyse I'infiltration en régime permanent A travers un
profil de sol constitué de deux couches: la couche supérieure étant moins
perméable que la couche sous-jacente. Il constate qu'une forte succion existe dans

le sol, et que la zone de forte succion s'étend normalement jusqu'd I'interface des

deux couches.

Hillel [1964] examine l'infiltration sous régime permanent dans un sol
couvert d'une crolte de faible conductivité hydraulique. Il introduit alors le
concept de la résistance hydraulique R de la crofite et déduit une relation
empirique entre le flux d'infiltration en régime permanent, la résistance de la

crofite et la succion capillaire dans le sol A l'interface sol-croiite.
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Une premidre tentative pour modéliser l'infiltration en régime transitoire
fut entreprise par Edwards et Larson [1969]. Ils considérent que le sol est constitué
de deux couches de caractéristiques hydrodynamiques différentes et résolvent
'équation de l'écoulement de l'eau en milieu non saturé (éq. 1.8) dans le cas

unidirectionnel vertical.

Hillel et Gardner [1970] utilisent I'approche de Green-Ampt [1911] qui
considére que l'écoulement de I'ecau dans le sol se fait sous forme d'un piston
humide sous l'action d'un gradient de charge déduit de la différence de pression
entre la surface du sol et le front humide. Dans leur étude ces auteurs considérent

une teneur en eau (et par conséquent une succion) constante 2 l'interface sol-

crolte.

Ahuja [1974] utilise la méme approche que Hillel et Gardner [1970] mais
introduit la variation de la teneur en eau a l'interface. Il obtient alors des résultats
en bonne concordance avec la solution de l'équation de Richards résolue avec la
technique des différences finies. De cette étude, Ahuja conclut que I'hypothése
d'une teneur en eau constante 2 l'interface peut mener A des erreurs non

négligeables dans le cas d'une forte résistance hydraulique de la crodte.

Ahuja [1983] développe une solution analytique du type Green-Ampt pour
I'infiltration 2 travers une crofite de résistance constante dans le temps. La
méthode qu'il propose tient compte de la variation de la teneur en eau et de la
variation de la conductivité hydraulique du sol 2 l'interface sol-croilite. Dans une
autre étude, Ahuja et Ross [1983] reprennent le méme type de solution mais pour

des caractéristiques de la crofite variant avec 1'énergie cinétique cumulée de la

pluie.

Parlange et al [1984] développent une solution analytique de 1'équation de
l'infiltration en considérant d'abord un passage brutal de la teneur en eau initiale
2 celle du régime permanent puis introduisent un facteur qui tient compte de la
continuité de I'évolution de la teneur en eau ¢t essayent d'optimiser la solution.
Dans leur modéle, Parlange et al [1984] considerent, eux aussi, que la crofite est

caractérisée par sa résistance hydraulique.

Zayani [1987] entreprend une étude détaillée du probléme et compare une
solution quasi-analytique et une solution numérique de I'équation de Richards 2

des mesures faites sur une colonne de sol couverte par une plaque poreuse saturée
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en eau simulant la crodte. Dans les deux solutions il impose une condition en
surface du type radiatif (par analogie avec les transferts thermiques), et traite la
croite en tant qu'impédance. Les solutions qu'il présente reproduisent bien les

résultats expérimentaux de l'infiltration dans la colonne de sol.

Derni¢rement, une nouvelle approche a été proposée par Mualem et
Assouline [1989] ou la croite est considérée comme une couche non uniforme, la
porosité ainsi que les caractéristiques hydrodynamiques varient continiment
avec la profondeur. Pour l'instant, cette approche reste encore théorique du fait
qu'il semble difficile de pouvoir mesurer I'évolution des propriétés physiques de
la crofite en fonction de la profondeur. Néanmoins cette méthode est intéressante
a utiliser pour le probléme inverse, c'est 3 dire pour la déduction de l'évolution des
caractéristiques hydrodynamiques du sol avec la profondeur A partir de la mesure

de I'infiltration.

Avant de faire un choix entre les approches citées ci-dessus, une
comparaison entre les deux modeéles, sol stratifié et impédance, nous paraft
souhaitable dans le but d'en dégager les avantages et les inconvénients. Ce
chapitre est consacré dans sa premiere partie 2 la comparaison de ces deux
approches afin de choisir le modele qui sera utilis¢ dans la suite de notre étude. La
deuxiéme partie comporte une étude de sensibilité du modeéle choisi aux différents

paramétres pertinents.

II-B) PRINCIPE DE MODELISATION DE L'INFILTRATION

II-B-1) Cas d'un sol a bicouches

Dans ce modele on suppose que la croite est constituée d'un sol homogéne
de caractéristiques hydrodynamiques connues variant avec la teneur en eau. Dans
ce cas, on se raméne au probléme d'infiltration dans les sols stratifiés. L'équation
de Richards, qui exprime l'équation de I'écoulement, avec la pression effective
comme variable descriptive, est bien adaptée 4 ce probléme puisque de part et
d'autre de l'interface de deux sols successifs, la pression effective est identique

tandis que la teneur en eau ne l'est pas [Vauclin et Vachaud, 1981].
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En surface, deux types de conditions peuvent se présenter: une condition
de type Neumann ol le flux d'eau est connu (e.g. l'intensité de la pluic ou le débit
d'arrosage par aspersion) ou une condition de type Dirichlet correspondant 2
'épaisseur connue d'une lame d'eau en surface. En profondeur le plus souvent la
condition est imposée par le niveau de la nappe d'eau et c'est une condition de type
charge connue ou bien une condition de flux nul & cause de la présence d'un

substratum imperméable.

D'un point de vue mathématique la condition de Neumann s'écrit:

s = -K(%zh-+ 1) ' (I1.1)

avec ¢y, le flux d'eau connu en surface, 4 la pression effective, et K la conductivité

hydraulique du sol (X étant fonction de la teneur en eau 8).

La condition, de Dirichlet s'écrit:
h = h, ' (11.2)

ol h, est une constante imposée.

La résolution du probléme d'infiltration ainsi formulé par la technique des
différences finies (c.f. Annexe Al) demande un maillage trés fin dans la crofite
(de l'ordre du mm) afin de permettre une bonne représentation du phénomeéne. De
méme le choix de la pondération internodale de la conductivité hydraulique est un

point crucial auquel il faut porter une attention spéciale.

En effet, du fait que le nombre de points de calcul est faible, si on estime
mal la conductivité internodale, on peut avoir une erreur sur la résistance globale
de la crofite qui peut atteindre jusqua 10% de la résistance hydraulique totale
[Aboujaoudé 1988]. Ce probléme est typique quand on modélise les sols stratifiés.
Elmalouglou [1980] dans son é£tude des écoulements en milieu stratifié fait
remarquer que le sol le moins perméable impose le régime d'écoulement et par
suite il faudrait considérer A l'interface la conductivité la plus faible. Or,
théoriquement on devrait ~ choisir une conductivité hydraulique internodale

définie de la maniére suivante:
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Axji-1/2 _ﬂ AXx;.1
Ki-12 = Ki 7 Ki-1 (11-3)

ot Axj.1/2 = ( Axj.1 + Axj) /2 avec Axjla dimension de la maille de calcul dans la
direction normale a l'interface, Kjet Kj.1 désignent les conductivités aux noeuds
situés de part et d'autre de l'interface, et Ki.12 la conductivité internodale. Si Axj =

Axi-1, Kj.j/2 n'est rien d'autre que la moyenne harmonique de K;et Kj.j.

L'approximation proposée par Elmalouglou en fait donne des résultats trés
proches de la solution de l'équation (II-3) dans le cas ot l'on prend la méme taille
de mailles de part et d'autre de Il'interface car dans ce cas le rapport faisant
intervenir la conductivité la plus faible est prédominant. Dans notre étude nous
utiliserons la formulation de I'équation (II-3) car elle induit l'erreur la plus

faible.

II-B-2) Cas de I'impédance

Dans le modéle de I'impédance, on suppose que la crofdte est
instantanément saturée [Ahuja, 1975; Smiles et al, 1982; Parlange et al, 1984;
Zayani, 1987], ce qui revient a admettre que la pression effective dans la croite
est, en valeur absolue, inférieure au scuil d'entrée d'air dans la crofite [Hillel et

Gardner, 1970]. Dans ces conditions, l'application de I'équation de Darcy conduit a:

Hex - HN

" (I1.4)

q = K¢

ou Hey et Hy  désignent la charge en surface de la crofite et A l'interface sol-
' croflite respectivement, K, la conductivité A saturation de la crolite et ¢ son
épaisseur. En remplagant la charge hydraulique en fonction de 1la pression

effective et de la cote, l'équation (II.4) devient:

hex'hN"'C_ hex'hN"‘C

q = K¢ c = - R (11.5)

avec hpy et hoy la pression effective a I'interface et 2 la surface de la croite

respectivement, et R sa résistance hydrodynamique.
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A notre connaissance, dans toutes les études publiées jusqu'a présent le
terme hex est interprété comme étant 1'épaisseur de la lame d'eau en surface, par
conséquent il est considéré positif ou nul. Or en considérant ce terme comme un
terme de pression effective, on voit qu'il peut admettre des valeurs négatives. Nous
allons alors expliquer le comportement du profil de pression en admettant

I'hypothése que la croiite est instantanément saturée.

Partant d'un état d'équilibre hydrostatique défini par une charge
constante dans tout le profil, donc un gradient vertical de la pression effective
égal 2 l'unité, et en appliquant un flux d'eau constant en surface, les profils de

pression évoluent selon le schéma présenté dans la figure (IL.1).

a) Avant la submersion b) Aprés 1a submersion

Pression . Teneur Pression
effective ) v offective

 crodte \

sol

Fig. I1.1 Evolution des profils de la pression effective et de la teneur en
eau dans un sol encrofité. Les profils en trait plein décrivent I'état initial.

En effet, tant que la pression effective & la surface de la crodte est
négative, le gradient de pression dans la croiite est imposé par la valeur du flux et

le profil de pression effective dans la crofite se déplace parallélement 2 lui-méme.

Une fois que la pression effective en surface devient nulle, sa valeur
exprimée en hauteur d'eau ne peut dépasser celle de l'épaisseur de la lame d'eau
qui commence 3 se former en surface. Le profil de pression dans la crodte

commence alors A basculer autour du point défini par le niveau d'eau en surface
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(Point A sur la figure II.1.b), le gradient de pression dans la crofite diminue,

limitant ainsi le flux d'infiltration.

La traduction sous forme d'équations mathématiques de ce phénoméne se

fait de la maniére suivante:

h -hN + e oh

pour hex <0 gq= -P = —=& 3 = K (g + 1) (11.6.a)
_- ahex _ hex - hN + € _ a_h

pour hex >0 q= -P+ 3 = R = -K (az + 1) (II.6.b)

ol P désigne l'intensité de la pluie. La premiére égalité exprime la conservation de
la masse d'eau provenant de la pluie, la deuxitéme, la loi Je Darcy dans la croiite et

la troisiéme la continuité du flux & l'interface sol croite.

L'adaptation de ces équations sous forme de différences finies est

présentée dans 1'Annexe Al.

II-C) COMPARAISON DES DEUX MODELES
II-C-1) Méthodologie

Dans cette partie de 1'étude, il s'agit de comparer les solutions fournies par
les deux modéles présentés plus haut sur des colonnes de sols. En effet, ces deux
modeles traitent différemment la crofite et par suite se distinguent par la méthode
de traiter la condition 2 la limite supérieure du domaine. Comme dans toute
équation parabolique aux dérivées partielles, la solution dépend des paramétresl de
I'équation (dans notre cas des caractéristiques hydrodynamiques du sol), des
conditions initiales et aux limites. Les deux modeles sont alors équivalents s'ils
reproduisent le méme résultat pour des sols de propriétés différentes avec des

conditions initiales et/ou des conditions aux limites différentes. -

C'est ainsi que les deux modéles sont mis en concurrence sur deux sols ne
présentant pas les mémes caractéristiques hydrodynamiques et pour lesquels on

modifiera la condition initiale et 2 la condition 2 la limite supérieure.
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En ce qui concemme les conditions aux limites, on fera varier l'intensité de
la pluie. La condition a la limite inférieure de la colonne de sol ne sera pas
modifiée du fait qu'elle est traitée exactement de la méme maniére par les deux
modeéles. La hauteur de la colonne de sol est choisie suffisamment grande pour
que, durant la période de simulation, le front humide provenant de la surface
n'atteigne pas le fond considéré comme une limite 3 flux nul.

I1-C-2) Caractéristiques des sols utilisés

Les deux sols utilisés pour la comparaison ont €té choisis parmi ceux qui
présentent le plus d'aptitude A I'encrofitement. Ils sont désignés par Sol I et Sol 2,
le premier appartient 2 la catégoric des sables limono-argileux (sandy-clay loam)
et le second aux limons (silt). Les caractéristiques hydrodynamiques de ces sols
sont présentées dans la figure (II.2). Leur composition granulométrique ainsi que

les expressions analytiques relatives aux fonctions h(®) et K(0) et les valeurs des
paramétres correspondant sont données dans I'Annexe A2,

10 10°
. ~A= Crouts 1 [ St S &~ Croute 1
] - Soll Sy ;_ Sal 1
9- -®=- Crouts 2 PR P Croute 2
. esr Soi2 107 .. oe Sol2
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= ] 2 ]
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§ 3 Ly :
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Teneur an eau (M3/m3) Succian capillaire (m)

Fig. I1.2 Caractéristiques hydrodynamiques du Sol 1 et du Sol 2
avec les crofltes correspondantes.
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La résistance hydraulique 2 saturation de la croiite est fixée 2 50 h, son
épaisseur 4 5 mm. Faute de moyens de détermination des courbes %(8) et X(68) dans
la crolte le principe de similitude géométrique dans les milieux poreux [Miller et
Miller, 1956] a €té appliqué dans le but d'obtenir les relations 4#(@) et K(8) de la

crofite & partir de celles du sol sous-jacent.

Dans le chapitre IV nous reviendrons sur les détails de ce principe de

similitude. On se contente ici d'en rappeler les formules.

Si on suppose que le milieu formant la croiite et le sol sous-jacent sont

semblables, on peut écrire:

{hc,(e) = hys(8)/ @ (I1.7)

Kcr(8) = Kys(0) . a2

ol les indices cr et us sont relatifs 2 la crolte et au sol sous-jacent respectivement
et a le' facteur d'échelle qui peut é&tre déduit du rapport des conductivités 2

saturation:

K
=05 _ 2 (11.8)

L'application de la formule (I.8) conduit aux valeurs a = 0,081, et o = 0,148

respectivement pour le Sol I et le Sol 2.

Les courbes caractérisant les croGtes associées aux Sol I et Sol 2 sont

également tracées sur la figure (II-2).

II-C-3) Applications des modeéles et discussion

Dans une premiére application des deux modéles sur une colonne du Sol I
on considére un état d'équilibre hydrostatique initial défini par une charge
hydraulique constante de -3 m (relativement 3 la surface) et une pluie appliquée
au temps t= 0 avec une intensité de 4,166 106 m/s (15 mm/h). L'épaisseur de
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Fig, I1.3 Profils de la teneur en eau dans le Sol 1 aux différents
instanis indiqués en minutes a partir du début de la pluie. En trait plein
les profils prédits par le modéle de I'impédance et en pointillé le modéle
du bicouche
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Fig, I1.4 Flux d'infiltation dans le Sol 1 prédits par les modéles de
l'impédance et du bicouche pour une pluie ayant une intensité de

4,16 100 mis.
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la croite est fixée 2 5 mm, sa résistance & 50 h dans le modele de I'impédance ce qui
correspond a une conductivité A saturation dans la crodte utilisée dans le motele
de sol stratifié de 2,77 .10-8 m/s. Le pas d'espace utilisé est de 0,015 m dans sol et de
0,001 m dans la crofite, le pas de temps est fixé 3 9 s en début de simulation puis
augmenté régulierement avec le temps jusqu'a atteindre 180 s en fin de

simulation, 10 h aprés le début de la pluie.

La figure (II.3) montre la comparaison de !'évolution de la teneur en eau
avec la profondeur. Une trés faible différence dans les teneurs en eau 2
I'interface sol-crolite apparait au début du processus d'infiltration puis cette

différence s'estompe avec le temps.

Les flux d'infiltration en fonction du temps prédits par les deux modéles
sont présentés sur le méme graphique de la figure (I1.4). Une excellente
concordance des résultats peut étre observée 2 long terme. A court terme un léger
décalage entre les deux courbes apparait. Pour expliquer la cause de ce décalage
nous avons reporté dans la figure (IL.S) l'évolution de la résistance de la crofte

calculée avec les résultats du modeéle de sol stratifi€ par la formule:

[

_dz
R = Jx@ (11.9)

Résistance hydraulique (h)
1

S T S |

i o o 0 L A 0 Ot 0 B e B
0.0 0.25 0.5 0.75 1.0 1.25 1.5 1.75 2.0

Temps (h)

-

Fig, IL5 Evolution de la résistance hydraulique de la crofite avec le
temps suite 4 la saturation.
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Une décroissance de la résistance en fonction du temps peut étre observée.
En effet en partant d'un état sec, la conductivité hydraulique dans la crofite est
faible ce qui se traduit par une réduction du flux d'infiltration. Au fur et 3 mesure
qu'on s'approche de 1la saturation dans la crofite, la conductivité tend
asymptotiquement vers sa valeur A saturation, ce qui explique la concordance des
résultats des modeles 2 moyen et long termes. Rappelons que nous avons supposé
que la structure de la crolte ne varie pas pendant I'événement pluvieux é&tudié et
donc la variation de la résistance hydraulique mentionnée plus haut n'est pas
correlée A celle proposée par certains auteurs comme Edwards et Larson [1969] ou
Farrell et Larson [1972] qui expriment I'évolution de la résistance de la crolite en

fonction du temps sous la forme:
R(t) = Rf + (Rg - Rp) e-At (11.10)

ol Rp désigne la résistance hydraulique initiale de la croite, Rfsa résistance
finale, et A une constante qui dépend de l'intensité et de 1'énergie cinétique de la
pluie [Van Doren et Allmaras, 1978]. Dans cette étude ce phénoméne n'a pas &té
pris en compte pour ne pas augmenter le nombre de paramétres intervenant dans
le proces'sus de [l'infiltration rendant par li-méme difficile l'intérprétation des

résultats en raison d'interférences de plusieurs phénoméenes.

En reprenant la méme expérience numérique sur le Sol 2, des résultats de
qualité comparable aux précédents ont été obtenus. Dans cette deuxiéme
expérience, la charge initiale est de -1,5 m et l'intensité de la pluie est de 4,16 .10-6
m/s. Les résultats relatifs a la distribution de la teneur en eau et au flux

d'infiltration sont représentés dans les figures (II.6) et (II.7) respectivement.

Dans la deuxiéme phase de comparaison des deux modéles, on fait varier
I'état initial du sol en modifiant la valeur de la charge initiale. La figure (II.8)
montre les flux d'infiltration obtenus avec les deux modiles dans la colonne du Sol
1 avec une charge initiale de -10 et -20 m. Dans ces deux simulations, on remarque
que -plus I'état initial du sol est sec, plus importante est la différence entre les flux
d'infiltration prédits par les deux modeles. Ceci confirme I'explication présentée
ci-dessus: un état initial sec correspond & une faible conductivité hydraulique
dans la crofite et donc une forte résistance, par contre dans le modéle de

I'impédance, la résistance de la croiite est considérée constante dans le temps.
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Fig. I1.6 Profils de la teneur en eau dans le Sol 2 aux différents
instants indiqués en minutes @ partir du début de la pluie. En trait plein
les profils prédits par le modéle de l'impédance et en pointillé le modéle
du bicouche
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Fig, IL.7 Flux d'infiltration dans le Sol 2 prédits par les modéles de
l'impédance et du bicouche pour une pluie ayant une intensité de

4,16 106 m/s
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Fig. I1.8.a Flux d'infiltration
dans le Sol 1 en fonction du
temps. L'état initial correspond a
une charge hydraulique de -10 m
constante dans toute la colonne
du sol et l'intensité de la pluie
est fixée @ 4,16 .10°6 mis (15
mm/h).

Fig. 11.8.b Flux d'infiltration
dans le Sol 1 en fonction du
temps. L'état initial correspond a
une charge hydraulique de -20 m
constante dans toute la colonne
du sol et l'intensité de la pluie
est fixée o 4,16 .10°6 mis (15
mmih).

Fig. 11.9 Flux d'infiltration
dans le Sol 1 en fonction du
temps. L'état initial correspond 2
une charge hydraulique de -1.5m
constante dans toute la colonne
du sol et l'intensité de la pluie
est fixée @ 2,77.10°6 mis (10
mmih) et 5,55 .10°6m/s (20
mmih).
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En modifiant maintenant l'intensité de la pluie: 2,77 .106 et 5,55 .10-6 m/s
(respectivement 10 et 20 mm/h) et partant d'un état initial défini par une charge
de -1,5 m dans le cas du Sol I on obtient encore une fois des résultats trés
semblables (c.f. figure I1.9). En effet, l'influence de l'intensité de la pluie se limite
A la phase avant la submersion du sol. Une fois que cet état critique est atteint, la
condition en surface n'est plus influencée par l'intensité de la pluie mais par la

hauteur de la lame d'eau qui se forme en surface. A ce moment[lmtensué de la

- i =T

plmc agit seulement sur la vitesse daccrmsscment de I'épaisseur de la lame d'eau

en syrface Dans les__conditions..de. terrain, ccttc épalsseur est régléwlme

du ruxssellemcnt/ et on voit donc que l'influence de l'intensité de la pluie se limite

i R e

a la phase initiale du processus de l'infiltration tant que lintensité de la pluie

reste supéricure 3 l'infiltrabilité du sol.
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Fig. 1110 Flux d'inﬁltratio-ti-balculé par les modéles de l'impédance
et le modéle de bicouches avec un pas de temps de 180 s.

Un dernier point reste a soulever dans la comparaison des deux modeles,
mais qui ne rentre pas dans l'aspect de la physique du phénoméne et c'est le coté
économique. En effet, du point de vue colit de calcul, le modéle du sol stratifié
demande une discrétisation trés fine de la croiite (des pas d'espace de l'ordre du
millimétre) ce qui contraint 3 utiliser des pas de temps réduits afin de conserver la
précision du calcul. Un exemple est montré dans la figure (II.10) ol un pas de
temps constant de 180 s a été utilisé pour les deux modeles. Le modéle du bicouche

donne des résultats qui manquent de précision surtout au début du processus
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d'infiltration, alors que le modéle d'impédance continue a fournir des résultats qui

correspondent bien 2 ceux fournis avec un pas de temps plus petit (9 s).

II-C-4) Conclusion

La comparaison des deux modéles d'un point de vue physique révéle que le
modéle d'impédance est capable de reproduire raisonnablement bien pour le
moyen et long terme les résultats du modéle du bicouche. Seule une faible
différence apparait entre les résultats des deux modéles i court terme. Cette
différence est due 2 l'influence de la résistance hydraulique de la crofite par sa
teneur en eau. En fait, dans le modele du bicouche, les caractéristiques
hydrodynamiques de la croGte dans notre application ont été déduites de celles du
sol sous-jacent en utilisant le principe de similitude des sols. Or cette hypothése
n'est pas tout A fait valable, la crolite se caractérise d'une part, par une faible
porosité et donc de faibles variations de la teneur en eau, et d'autre part, par une
fine granulométrie donc une sensibilité de la fonction K(0) & la teneur en eau
moins importante que dans le cas des sols grossiers. Ceci signific qu'en réalité la
variation de la résistance de la crolite est moins importante que ce qui a été
montré par le modele du bicouche et par suite la concordance des résultats A court

terme serait meilleure si on prenait en compte ces considérations.

D'autre part, si on considére l'aspect pratique du probléme, les moyens de
mesure des caractéristiques hydrodynamiques de la crodte n'existent pas 3 notre
connaissance vue sa faible épaisseur. En revanche, des méthodes globales de
caractérisation de la résistance hydraulique de la crofite existent: on peut citer
celle de Mclntyre [1958] qui utilise un perméameétre et celle de Boiffin [1984]

fondée sur la mesure du rayon d'imbibition en surface.

Et si on considére I'aspect économique ‘de la résolution numérique du
probléme, le modele de I'impédance parait plus avantageux, puisqu'on peut se
contenter d'une discrétisation spatiale grossiére comparée & celle du modgle de
bicouche, ce dernier demande une discrétisation de l'ordre du millimétre et par
suite une discrétisation dans le temps plus fine qui varie suivant l'inverse du

carré du pas d'espace [Vauclin et al, 1979].
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Vus les différents avantages que le modeéle de I'impédance peut offrir par
rapport & celui d'un modéele de sol stratifié, et ceci sans pour autant pénaliser la
précision des résultats, dans la suite de cette étude le modele de l'impédance sera

utilisé.

II-D) VALIDATION DU MODELE DE L'IMPEDANCE SUR DES RESULTATS
EXPERIMENTAUX

II-D-1) Géométrie du domaine et caractéristiques du sol

Dans cette partie, on se propose de comparer les résultats prédits par le
modéle de l'impédance, i des mesures expérimentales effectuées au laboratoire par
Zayani [1987] sur une colonne de sol couverte par une plaque poreuse simulant

une croiite.

Le sol utilisé par Zayani [1987] est le Sable de 11Isére. Sa courbe de
rétention en phase d'infiltration présentée dans la figure (II-11) est approximée

par la formule de Van Genuchten [1980]:

0 - 0;
[1 + )2 ]

oth) = 0r + (II.11)

avec les valeurs numériques suivantes :

05 = 0,296m3/m3
6r = 0,060 m3/m3
m = 0,74

n=38

r=-35 m-1

ces parameétres ont été déterminés par calage de la fonction de Van Genuchten sur

les mesures expérimentales en utilisant la méthode des moindres carrés.
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La conductivité hydraulique varie avec la teneur en eau suivant la loi de

Brooks et Corey [1964] :
K=K 68 (IV.12)
avec Kg= 2,36 .106m/s et B = 4,3.

La résistance hydraulique de la plaque poreuse mesurée par Zayani [1987]
au début et 2 la fin de l'expérience est 584 h et 610 h respectivement. Dans notre

test une valeur moyenne égale 4 597 h a été utilisée.

II1-D-2) Conditions . initiales et aux limites

Au début de l'expérience, la colonne de sable est dans un état d'équilibre
hydrostatique défini par une charge hydraulique de -0,98 m. Le niveau de

référence est pris a linterface sol-croite.

Un flux d'eau constant d'intensité 2,33 .10-6 m/s est appliqué 2 la surface

de la plaque.

1i-D-3) Résultats et discussion

La figure (II.12) montre les profils de la temeur en eau dans la colonne de
sable mesurés et calculés aux temps t = 50 min, t = 100 min, t = 200 min, t = 300 min
et t = 450 min. Un trés bon accord peut é&tre observé entre les résultats
expérimentaux et numériques et ce, tout au long du processus d'infiltration. De
méme, la comparaison entre l'infiltration cumulée expérimentale et calculée

apparaft tout 2 fait satisfaisante (figure II.13).
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[Zayani, 1987].
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Fig. II.13 Comparaison entre l'infiltration cumulée calculée par le
modéle mathématique (trait continu) et expérimentale (points)
obtenue par Zayani [1987].

II-E) ANALYSE DU COMPORTEMENT DE L'INFILTRATION EN FONCTION DES
PROPRIETES HYDRODYNAMIQUES DES SOLS

II-E-1) Meéthodologie

A Tl'aide du modéle d'impédance, on se propose maintenant d'étudier le
processus d'infiltration dans les sols encroltés en fonction des propriétés
hydrodynamiques du sol. Pour ce faire, ce modele sera appliqué 2 trois sols de
propriétés hydrodynamiques différentes. Les Sol I et Sol 2 présentés
précédemment seront utilisés, ainsi que le So/ 3 qui appartient 4 la famille des

~argiles.

D'un point de vue pédologique, le Sol 3 n'est pas potenticllement trop sujet
A l'encroitement du fait de sa forte teneur en argile qui donne une forte cohésion
entre les particules du sol empéchant ainsi la ségrégation. Bien que conscient de
ce fait, nous l'avons quand méme introduit dans notre étude afin de disposer d'une

gamme de sols assez étendue permettant une interprétation plus générale des
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‘ Fig. I.14 Caractéristiques hydrodynamigues des sols wtilisés dans
V'étude du processus de l'infiltration.

résultats. Les caractéristiques hydrodynamiques de ces trois sols sont reportées
dans la figure (I1.14).

Dans une premiére étape, nous commengons par une analyse générale de
l'influence de la variation de la résistance de la crofite sur l'infiltration, puis des
comportements A court et A long termes en essayant de les
caractéristiques des sols.

relier aux

II-E-2) Analyse générale du comportement

II-E-2.1) CONDITION D'APPLICATION DU MODELE

Comme décrit précédemment, nous commengons par l'étude de I'influence
de la variation de la résistance de la crodte sur les flux d'infiltration et ceci pour

chacun des sols présentés ci-dessus. Pour ce faire le modele est appliqué en faisant
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varier 2 chaque fois la résistance de la crofite mais en partant toujours de 1'état
d'équilibre hydrostatique correspondant a une charge hydraulique initiale égale
2 -3 m. L'intensité de la pluie est maintenue constante dans les différentes

simulations et a pour valeur 4,166 .10-% m/s (15 mm/h).

L'intervalle de variation de la résistance de la crolite devrait étre choisi a
priori selon le sol considéré, mais la divergence des valeurs fournies dans la
littérature nous a contraint A considérer un intervalle de variation assez large et
qui est le méme pour les trois sols. En effet McIntyre [1958] obtient une
conductivité de la croite 200 2 2000 fois inférieure A celle du sol sous-jacent, Hillel
et Gardner [1970] trouvent une conductivité de la crolite 3 a 8 fois plus réduite
seulement. Rawls et Brakensieck [1983] fournissent un rapport variant entre 2 et 30
fois selon I'épaisseur de la croiite et le type du sol. C'est ainsi que pour les
simulations qui ont été réalisées les résistances suivantes ont été utilisées: 10 - 30 -
50 - 100 et 300 heures. Les rapports (conductivité a saturation du sol sou-jacent /

conductivité a saturation de la crofite) sont présentées dans le tableau II.1.

R _(heures) 10 30 50 100 300
Sol 1 30 90 150 300 900
Sol 2 9 27 45 90 270
Sol 3 1 3 5 10 30

Table I1.1 Rapport de la conductivité hydraulique a saturation du sol
a celle de la crofite pour différentes valeurs de R.

II-E-2.1) RESULTATS ET DISCUSSION

Les résultats obtenus sont présentés dans la figure (II.15). Ils suscitent les

remarques Ssuivantes:

- Le temps d'apparition d'une lame d'eau en surface ou temps de
submersion noté 1tp (ponding time) dans le cas du Sol/ I parait plus
sensible 3 une augmentation de la résistance de la croiite de 10 i 30
heures que ne l'est le Sol 2.

- Le flux d'infiltration aprés submersion décroit rapidement dans le cas

du Sol I et tend rapidement vers une valeur limite. Par contre, pour
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le Sol 2 cette décroissance est plus lente dans le cas de faible résistance
de la croite. '

- En augmentant la résistance de la croidte le flux d'infiltration 3 long
terme n'est pas affecté dans le méme rapport et cela apparait nettement

dans le cas du Sol 3.

Pour essayer d'interpréter ces remarques, il nous parait souhaitable de
séparer l'analyse des différentes phases du processus d'infiltration pour pouvoir
dégager les paramétres influents. C'est ainsi que notre analyse portera
séparément sur le court terme d'une part, et par 12 on entend la période qui
s'étend du début de la pluie jusqu'au temps de submersion, et d'autre part sur le
long terme qui est caractéris€ par un comportement asymptotique du flux

d'infiltration vers une valeur limite.

II-E-3) Comportement A court terme: Temps de submersion

Le temps de submersion est un facteur primordial dans les processus
hydrologiques, il marque I'instant d'amorgage du ruissellement et par suite de
I'érosion éventuelle. A cause de son importance il a fait l'objet de nombreuses
études [e.g. Mein et Larson , 1973; Swartzendruber, 1974; Kutilek, 1980, Boulier et
al, 1987; Broadbridge et White, 1987, 1988]. Toutes ces études portent sur le cas
classique d'un sol non-encrofité. On se propose ici de déterminer le temps de

submersion relatif au cas d'un sol couvert d'une crofite assimilée A une impédance.

La lame d'eau en surface apparait dés que la pluie atteignant la surface du
sol cesse de s'infiltrer intégralement. Juste 3 ce moment, la pression effective de
l'eau en surface de la crodte posséde ume valeur nulle et le flux d'infiltration est
égal A celui de l'intensité de la pluie. En écrivant 1'équation (II.6.a) avec hgoy = 0 et

g = -P on obtient:

-hy + ¢
P= R (I1.13)
En réarrangeant les termes de I'équation précédente on remarque que la pression

effective de l'eau & l'interface sol-crolte au moment de 'apparition de. la lame

d'eau en surface admet une valeur critique A, définie par:
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he=-P.R+e (11.14)

cette valeur ne dépend pas des caractéristiques du sol mais seulement de la
résistance de la croite, de son épaisseur et de l'intensité de la pluie. A cette
pression critique on peut associer une teneur en eau 8(hc) 2 l'interface sol-crofite

a

qui, une fois atteinte, conduit instantanément A la submersion.

Pour calculer le temps de submersion dans le cas d'une distribution en eau
initiale constante dans toute la colonne du sol, on considére 1'équation de

I'écoulement en zone non-saturée exprimée en fonction de la variable & sous la

forme:

% _ 2 ;.20\ K
ot = 2z (Daz > (I1.15)

ot D désigne la diffusivité hydraulique (D = K(0) % L'intégration de cette

équation [Boulier et al,1987] conduit a:

01
D(0) do '
9.t) = 11.16)
=(0.0 J(P-K(ei))F - (K(e)-K(ei)) ( )
0;
avece:
(P-K(ei))F= -D(0) ?59 + K(0) - K(8;) (11.17)

F(8,t)étant le rapport du flux en n'importe quel point au flux 3 la surface, 6;1a
teneur en eau initiale, @n la teneur en eau a l'interface, P l'intensité de la pluie (P

constitue le flux imposé en surface du sol avant la submersion).

L'infiltration d'eau cumulée se calcule alors de la maniére suivante:

9N

I= Jz(0,t) do J[ql(t) K(el)]dt (I1.18)
6;

olig; représente le flux d'eau 2 la surface du sol. Si on désigne par 7, le temps de

submersion, on a:

pour 0 <t<tp q) =P (I1.19)
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et l'équation (II.18) devient:

6(hc)

I= [2(8.)d6 = (P - K(87)) 1 (11.20)
0i

ce qui conduit 3 exprimer le temps de submersion par:

8(h¢)
) . (e - ei).D(e)
PTP K@D | (PK(op) F - (K(6) - K(67))
0i

Parlange et al [1985] proposent une approximation de F(8,t) sous la forme:

(I1.21)

F(6,t) = (8 - 67) / (6N - 61) (11.22)

Les résultats obtenus A partir de I'équation (IL.21) ont été comparés A ceux
de la méthode numérique. Pour‘les trois sols définis précédemment, pour une
intensité de pluie de 4,166 .10-6 m/s (15 mm/h) et pour une condition initiale
donnée par la teneur en eau constante dans la colonne de sol correspondant & une
pression capillaire de -3 m, nous avons fait varier la- résistance de la crolite ce qui
modifie la valeur de h.. La comparaison des résﬁltats est fournie dans le tableau
(IL.2) et sous forme graphique dans la figure (II.16). Une bonne concordance peut
étre remarquée entre le temps de submersion prédit par une solution analytique
et celui obtenu 2 partir de la résolution de l'équation de Richards par un schéma

aux différences finies.

R (h) Sol 1 Sol 2 Sol3
Anal Num Anal Num Anal Num
20 882,7 851,6 6052,3 5947,2 259,2 265,2
30 270,0 280,5 3783,6 3671,5 191,5 197,9
50 45,4 66,5 784,8 984,9 98,6 104,3
70 22,3 23,2 302,4 313,9 49,7 50,6
100 10,1 6,2 75,6 77.4 16,6 15,6

Tableau 11.2 Temps de submersion en secondes pour différentes
valeurs de la résistance de la croflte (exprimées en heures),
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Le calcul du temps de submersion présenté ci-dessus correpond au cas d'un
profil de teneur en ecau initial constant dans toute la colonne du sol. Boulier et al
[1984] étendent la solution de I'équation de linfiltration 2 un cas plus général qui
correspond 2 un profil initial de la teneur en eau non-uniforme. Leur solution
conduit 3 une expression du temps de submersion similaire a celle de I'équation

(I1.21) et qui A son tour peut étre appliquée au cas des sols encroiités.

3500 H
] i —= Sol 1
i .-- Sol2
i : — Sol3
3000 ;
2500 , .
PR ] Fig, I1.16 Comparaison entre les
= ] temps de submersion calculés par
@ . méthode numérique ( o Sol 1,2 Sol 2
o — B
E i i et A Sol 3) et par méthode analytique
] ] (c.f. la correspondance des lignes dans
] - : la légende).
@ 1500 :
E ] H
a . H
= :
1000
. |
] o
9 .
500
i “I 1t 11 11 &1
0 50 100 150 200

Resistance hydraulique (h)

11 convient de noter que le cacul du temps de submersion 2 partir de la
résolution de I'équation de Richards en utilisant la technique des différences
finies est trds sensible au pas d'espace utilisé. En effet le temps de submersion peut
méme doubler si on augmente le pas d'espace. A titre d'exemple, le tableau (IL.3)
montre les temps de submersion obtenus pour le Sol 3 pour différentes valeurs du
pas d'espace. Nous expliquons ce phénoméne en nous référant au schéma de la
figure (II.17). La submersion a lieu quand le profil hydrique atteint la valeur
8(h.) A linterface sol-crofte. Vu la forme trés pointue du profil au voisinage de
l'interface, l'effet d'un grand pas d'espace se manifeste en écrétant la pointe. Par
conséquent 2 volume d'eau égal infiltré dans le sol, pour un large pas d'espace on
a un profil hydrique diffus et donc une valeur de la teneur en eau & linterface
plus faible ce qui retarde la submersion. Notons aussi que ce phénoméne est
d'autant plus important que la diffusivité du sol est plus faible conduisant a un

front humide plus "raide".
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Par ailleurs l'erreur maximale due au pas de discrétisation commise sur le
flux cumulé ne peut pas dépasser le déficit en eau dans la premidre maille de
calcul au voisinage de linterface et pour cela on a intérét A réduire le pas d'espace

dans cette partic du domaine i modéliser.

Pas d'espace (m) Temps de submersion (s)
0,00005 98,640
0,00010 99,072
0,00020 101,088
0,00040 104,292
0,00100 113,724
0,00200 128,988
0,00500 173,988
0,01000 228,060

Tableau I1.3 Evolution du temps de submersion avec le pas
d'espace utilisé dans la discrétisation de la colonne de sol.

S | N |
T 0 -
- 1,th - 91 N T
] H— — 91,th~ O1,n
— //’— | }
y / ” /4 1 T
yd pd

Fig, I1.17 Schématisation du profil en eau tel qu'il est calculé par la
méthode des différences finies. A gauche un maillage fin et Q droite un
maillage grossier. Le profil en pointillé représente la solution
théorique.
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II-E-4) Comportement a long terme: Flux Ilimite d'infiltration

Aprés l'apparition de la lame d'eau en surface, l'intensité de la pluie
intervient de facon A augmenter la charge en surface. Pour assurer une analyse
indépendante de l'intensit€ de la pluie on va considérer alors que la lame d'eau ne
s'accumule pas en surface mais s'écoule dés que sa hauteur dépasse la capacité de
détention superficielle, cette derni¢re grandeur étant I'épaisseur maximale de la
lame d'eau retenue 3 la surface du sol sans qu'il y ait ruissellement. Dans la
présente étude la capacité de détention est supposée nulle. Cette hypothése est tout
a fait acceptable car la pression en surface est négligeable comparée & la succion

capillaire 2 l'interface sol-crodte.

En reprenant l'équation (II.1) dans laquelle on néglige cette fois le terme

K(9) %': du fait qu'a long terme le profil de la teneur en eau devient uniforme prés

de la surface ainsi que celui de la pression effective [Zayani, 1987] , on remarque

que le flux peut étre exprimé simplement sous la forme:

q=-K(@®) _ (I1.23)
en introduisant cette expression du flux dans l'équation (II.5) on obtient:

e + hey - hN(8) - RK(0) =0 (11.24)

La solution de cette équation a été obtenue par la méthode des segments embofités.
La valeur de K(0) vérifiant cette équation n'est autre que celle du flux limite noté
gr. La figure (I1.18) présente la solution de cette équation pour les trois sols

étudiés, ol les flux limites sont fournis en fonction de la résistance de la croiite.

‘ Une autre méthode trés simple peut é&tre utilisée pour résoudre cette
équation. En effet, en exprimant K en fonction de h dans l'équation (I1.24) et en

réarrangeant les termes on obtient :

e+hex-hN

= = K() (I1.25)

le terme de gauche n'est autre que I'équation d'une droite dans le plan cartésien
(K,h), et par suite la solution est fournie tout simplement par le point

d'intersection de cette droite avec la courbe K(h).
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Fig .19 Calcul de la valeur du flux limite d'infiltration a l'aide

d'une méthode graphique. On considére le cas d'une résistance
hydraulique de 50 h.
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Dans la figure (II.19) nous présentons un exemple de la résolution de cette
équation par la méthode géométrique dans le cas ol hexy=0,R =50 hete = 5 mm.

L'intérét de cette méthode est qu'elle permet de déduire le flux limite i

travers la crofite simplement 2 partir de la courbe K(h).

La définition de la valeur limite du flux d'infiltration trouve son intrérét
dans la prédiction rapide d'une submersion éventuelle et donc du début de
ruissellement. En effet, en faisant une similitude avec le cas des sols sans crolite ol
la valeur limite du flux d'infiltration correspond 2 la conductivité hydraulique a
saturation du sol (dans le cas ou la charge hydraulique en surface reste

négligeable), on peut définir deux cas:

a) P<q quelle que soit la durée de la pluie il n'y a pas de
submersion 2 condition que l'infiltration ne soit
pas limitée par la saturation du sol;

b) P>q la submersion apparait aprés une durée appelée le

temps de submersion définie précédemment.

II-E-5) Conclusion

Dans cette partie du chapitre une analyse portant sur trois sols de
propriétés hydrodynamiques différentes a été effectuée et a permis de dégager les

conclusions suivantes:

- la submersion apparait dés que la pression effective critique h, définie
par l'équation (II.14) est atteinte, la valeur de cette pression ne dépend que de
l'intensité de la pluie, de la résistance de la crolte et de son é&paisseur. Cette
pression effective critique définit une teneur en eau qui sert i calculer le temps

de submersion a l'aide d'une solution analytique.

- A long terme, et pour une résistance hydraulique de la croute donnét_a, le
flux limite dans un sol encrodité peut é€tre déduit trés facilement 2 partir de la
courbe K(h) du sol sous-jacent; une méthode géométrique a €été présentée. Elle

permet de calculer ce flux limite d'une mani¢re trés simple. La comparaison de
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cette valeur avec lintensité de la pluie permet de prédire s'il y a submersion ou

non.

II-F) CONCLUSION

by

Dans ce chapitre, nous nous sommes intéressé A la modélisation de
I'infiltration dans les sols encrodtés a I'échelle de la colonne de laboratoire. C'est
ainsi que deux modéles ont été utilisés pour représenter la croidte. Le premier
considére le sol encrolité comme un milieu stratifié et donc utilise le modéle
classique de sol stratifié en décrivant la crolite par ses courbes caractéristiques
h(@) et K(8). Le second modéle suppose que la crofite est instantanément saturée
dés I'application d'une pluie. En assimilant la crolte a une impédance la condition

de surface est traitée comme une condition radiative.

Ces deux modeles appliqués avec différentes conditions initiales et aux
limites donnent des résultats trés semblables, mais du point de vue pratique le
mod¢le de I'impédance s'impose, car la détermination expérimentale de Ia
résistance hydraulique de la crofite est relativement simple par rapport aux
relations (succion capillaire-teneur en eau) et (conductivité hydraulique-teneur

en eau) qui pour le moment reste d'un accés difficile vue la faible épaissecur de la

croiite.

Aprés avoir opté pour le choix du modéle de l'impédance pour la
modélisation de l'infiltration dans une colonne de sol présentant une crofite en
surface, une analyse du comportement du processus d'infiltration vis-a-vis des

caractéristiques hydrodynamiques du sol a été entreprise.

En particulier, nous nous sommes intéressé au comportement A court
terme, donc au temps de submersion, et nous avons dégagé une analogie avec le
cas de l'infiltration dans les sols sans crofites. Cette analogie a conduit 2 une
expression analytique du temps de submersion en fonction des caractéristiques

hydrodynamiques du sol.

Par ailleurs, nous avons étudié le comportement A long terme et
notamment la valeur du flux limite et nous avons présenté une méthode
géométrique simple pour le calcul du flux limite d'infiltration 3 partir de la courbe
K(h). L'intérét de cette méthode est qu'elle permet une prédiction rapide du
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comportement 3 long terme A partir de la courbe K(h). La valeur du flux limite est
nécessaire pour prédire a l'avance l'occurence de la formation d'une lame d'eau

en surface du sol et par suite le ruissellement.

Le chapitre suivant constitue un passage de I'échelle d'une colonne de
laboratoire i l'échelle d'une parcelle de terrain et c'est pour cela qu'on se situe 2
une échelle métrique ol l'on va chercher a savoir qu'elles sont les modifications
introduites par ce chagement d'échelle surtout en c¢e qui conecerne la

microtopographie et la variabilité spatiale de la croiite.
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Chapitre III

MODELISATION DE L'INFILTRATION
DANS UN SILLON ENCROUTE

II1-A) INTRODUCTION

Dans le chapitre précédent, nous avons montré que l'infiltration dans une
colonne de sol encrofité peut é&tre modélisée correctement en utilisant 1'équation
de Richards avec une condition en surface du type radiatif. Le but de la présente
étude étant d'étendre la modélisation de l'infiltration dans les sols encrodtés 2
I'échelle du bassin versant, un passage obligé avant d'atteindre cette échelle est de

voir ce qui ce passe 3 l'échelle métrique intermédiaire.

En effet, la formation des crofites en surface, surtout dans les terrains
agricoles présente une trés forte variabilité spatiale reliée directement au type de
la culture et 2 la méthode de travail du sol. C'est ainsi que dans les zones labourées,
les traces de sillons forment un endroit privilégié ou les particules fines

s'accumulent suite a4 la dégradation du sol en surface.

Récemment, ce probléme a été notamment étudi€ par Bruneau [1988] et
Gascuel-Odoux et al [1990] sur un terrain agricole en Bretagne (l'ouest de la
France). D'aprés ces auteurs, un sillon de labour présente, 3 la suite d'une saison
de pluie, un profil type ol on remarque la formation d'une crolte d'épaisseur

variable ayant la plus grande épaisseur dans les dépressions (c.f. figure IIL1).

Casenave et Valentin [1989] s'intéressent eux aussi aux états de surface et
présentent un profil d'un terrain cultivé en’ zone sahélienne (c.f. figure III.2) qui

ressemble A celui montré par Gascuel-Odoux et al [1990].

Dans ces profils, on voit que 1'épaisseur de la crolte est trés fortement
variable a4 I'échelle métrique. Une des questions qui se pose alors est: quelle
résistance de crofite faudrait-il considérer pour pouvoir modéliser 3 1'échelle

régionale l'infiltration de I'cau dans un sol encro(té?
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Pour répondre a «cette question, nous avons élaboré un modéle
mathématique susceptible de reproduire le processus d'infiltration dans un
terrain présentant un microrelief constitué par une succession de sillons de
labour, puis nous avons comparé ces résultats a4 ceux qui seraient fournis par une

simple simulation unidirectionnelle dans laquelle la surface du sol est homogéne

et plate.

Ce chapitre constitue alors la transition de la modélisation 3 1'échelle de la

colonne de laboratoire & celle de 1'échelle métrique.

III-B) ELABORATION DU MODELE NUMERIQUE DE L'INFITRATION DANS
UN SOL ENCROUTE A L'ECHELLE METRIQUE

ITI-B-1) Limites spatiales du domaine de modélisation

Si l'on néglige, pour le moment la variabilité spatiale des propriétés du sol
3 I'échelle de la parcelle et l'on s'intéresse seulement A ce qui se passe 2 I'échelle
métrique, on peut supposer qu'un terrain cultivé selon une série de rangs de
culture présente des sections en travers identiques, c'est 3 dire qu'il y a
homogénéité du sol et du processus d'infiltration dans la direction de 1'axe du
sillon. Nous pouvons alors nous contenter d'étudier le processus de l'infiltration

dans un plan perpendiculaire aux rangs de culture.

D'autre part, si on considére !'aspect périodique des rangs de culture, on
peut supposer que le résultat de 1'étude d'un rang peut étre translaté au rang

voisin, réduisant ainsi le domaine d'étude a la section relative a4 un rang de

culture.

De méme, si on tient compte aussi de la symétrie du probléme par rapport
aux plans verticaux paralléles 3 l'axes du sillon et passant par les crétes et les

dépressions, le domaine d'étude peut se reduire a celui représenté dans la figure

(I11.3).
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Fig. IIL3 Schématisation du domaine de I'étude avec le maillage
utilisé.

II1-B-2) Aspects physiques et formulation du probléme

Comme nous l'avons précis¢ précédemment, nous avons choisi la
formulation proposée par Richards pour décrire le mouvement de l'eau dans le sol.

Dans le cas bidirectionnel vertical cette équation prend la forme:

ah _a( any 2( 3h
ctl= ax(K ax)““ az(K 2L+ K) (I11.1)

avec C la capacité capillaire, K la conductivité hydraulique, 4 la pression

effective, x et z les coordonnées horizontale et verticale respectivement et ¢ le

temps.

Cette équation décrivant l'écoulement 2 l'intérieur du domaine de calcul,

doit étre couplée aux conditions aux limites adéquates.
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III-B-3) Conditions aux limites

Le domaine de calcul représenté dans la figure (III.3) est limité par trois
types de fronmtiéres, a savoir :

- les frontiéres verticales,

- la fronti¢re inférieure ou le fond,

- la frontiére supérieure : surface couverte d'une croite.

I1I-B-3.1) CONDITIONS AUX LIMITES VERTICALES

Le domaine de calcul est supposé périodique dans l'espace et admet des axes

de symétrie. Le domaine est donc limité verticalement par deux frontiéres

imperméables (flux horizontaux nuls).

IT11-B-3.2) CONDITION DE FOND

Le probléme considéré consiste 2 étudier la propagation du front humide
provenant de la surface du sol. A tout instant, on peut considérer que la condition
de fond est une condition de charge connue (condition de Dirichlet) tant que le

front humide n'a pas encore atteint la limite inférieure du domaine.

I1I-B-3.3) CONDITIONS EN SURFACE

Lors d'une pluie ou d'un arrosage par aspersion, et en partant d'un état sec
de la surface du sol, différentes phases se succédent avant le ruissellement. Ces
phases sont les suivantes:

a) infiltration de tout l'apport de la pluie,

b) submersion localisée du sol en surface avant début de 1'écoulement

superficiel,

¢) écoulement en travers du sillon,

d) formation de flaques d'eau.

Une fois que la capacité de stockage de l'eau dans les flaques est dépassée,
l'eau en excés s'écoule d'une flaque a l'autre, les flaques se connectent entre elles

et constituent le ruissellement concentré [Boiffin, 1984]. La phase de formation de
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ce ruissellement concerne seulement 1'écoulement de surface et pas l'infiltration.
On supposera de plus que la crodte est bien développée et ses caractéristiques ne

changent pas avec le temps.

Ces phases peuvent apparaitre simultanément sur différentes zomes du
sillon mais toujours dans l'ordre suivant lequel elles sont énumérées plus-haut. La

condition la plus générale comporte les quatres phases (c.f. figure IIL.4).

Zgi+ €~ &
ox,1

1 Flaque

2 Ruissellement

3 Submersion sans ruissellement
4 Infiltration intégrale de la pluie

Fig. II1.4 Différentes zones de la surface avec les conditions
hydrodynamiques correspondantes.

Ci-dessous les conditions hydrodynamiques -de surface sont traduites sous

forme mathématique.

a) Infiltration de tout l'apport de la pluie:

La pression effective en surface h,,; en un point j est négative, le flux g;

est limité A l'intensité de la pluie P :

hex,j < 0
(111.2)

qj = -P
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b) Saturation localisée de la surface avant début d'écoulement :

La pression effective en surface est devenue positive ou nulle. Elle
exprime alors l'épaisseur de la lame d'eau en surface. Cette derniére n'ayant pas
dépassé la capacité de détention superficielle D¢ définie au chapitre I (§1.C), l'eau

en excés s'accumule dans les aspérités avant de s'écouler. La condition en surface

est du type radiatif:

0 < hex’j < Det .
(II1.3)

. hex,j-hN,j+ej
qj = - Rj

avec hyj la pression effective 3 l'interface sol-crofite au dessous du point j, ejet R

I'épaisseur et la résistance hydraulique de la crolte en ce point respectivement.

¢) Ecoulement en travers du sillon:

Dans ce cas la pression effective en surface est devenue supéricure 2 la
capacité de détention superficielle , l'eau a déjad rempli les microreliefs, la charge
en surface est supposée limitée 4 la seule valeur de la capacité de détention

exprimée en hauteur d'cau.

Vue la largeur limitée des flancs du sillon, le débit de ruissellement sera
trés faible ainsi que la hauteur de la lame d'eau justifiant ainsi 1'hypothése
éconcée ci-dessus concernant la charge en surface. Il faut noter que la pression
effective induite en surface par une lame d'eau est de l'ordre du millimétre donc
négligeable devant la pression effective dans le sol non saturé A l'interface sol-
croite qui est de l'ordre de quelques décimétres voire quelques métres (ceci est

bien confirmé par les résultats numériques présentés plus loin dans le chapitre).

La condition de surface pour un nccud de la colonne j est aussi du type

radiatif. Elle s'écrit :

hex,j = Det

_hex,j- hN.j + €f (I11.4)

q; = R;
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d) Formation de flaque

Une flaque d'eau se forme dans 1la partie basse du sillon.
Mathématiquement cela se traduit par une valeur connue de la pression effective
égale 2 la hauteur de la lame d'eau au point considéré hg.

hex,j = hg
__ hex,j-hN,j+ €j (I11.5)
q_] = - Rj

L'ensemble de toutes ces équations constitue la condition en surface. Notons que
ces conditions se présentent dans l'ordre suivant lequel elles ont été citées en

commencant par le niveau microtopographique le plus élevé.

III-B-4) Discrétisation des équations et méthode de résolution

Pour résoudre le probléme, la méthode des différences finies a été choisie.
La surface du domaine n'étant pas plate, nous avons opté pour un maillage qui suit
la surface du sol. Une transformation de coordonnées est utilisée pour passer d'un
repere A maillage curviligne 3 un repére 2 maillage cartésien se prétant bien 2

une discrétisation en différences finies.

La transformation des coordonnées utilisée par Mahrer [1982] pour la
modélisation des profils de température dans le sol s'adapte bien 2 notre probleéme.

Elle se présente sous la forme:

2t = g, 2= zG(x)
-7t He-26(x) (I11.6)

avec (x*, z¥) et (x, z) les coordonnées dans le repére transformé et le repére
d'origine respectivement, H;la profondeur totale du domaine sur I'axe du sillon,
zg(x) la cote de la surface qui est une fonction décrivant la géométrie de la surface

(c.f. figure IIL.3).
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L'introduction des équations (III.6) dans (III.1) conduit a:

Sh_d o 8hy 3 ( 9z"3h) 3z'T 3 dh
Cat ox* (K ax*)+ax"' (K ax az*)+ ox l: Q( K ax*)]
*

a_z*[aKaz_*al] 3 (. 3hNT oz 9K
*ax a‘z;( ax az*) %z g( " > oz*

La discrétisation de cette équation suivant la technique des différences

(I11.7)

finies est présentée en Annexe A3. Le domaine de calcul est découpé en (N x M)
mailles de calcul ou M est le nombre de colonnes et N le nombre de lignes. Le
schéma de discrétisation dans le temps est totalement implicite et conduit 2 un

systtme linéaire de la forme :

n+l n+l n+l n+l n+l n+l n+l

Al +Bhyy; +Ch11,1+1 + Dhjy +Ebjj +Fhyj, +Gh:+14-1 +Hby i+ Iy oy =7

(Vie [ILN];Vje [1,M]) (I11.8)

oll h';';lest la pression effective au point de calcul (i,j) au pas de temps n+1. Les
coefficients A, B, ..., J dépendent des caractéristiques hydrodynamiques du milieu

au point considéré et leurs expressions sont fournies dans 1'Annexe A3.

Cette équation est appliquée a chaque nceud interne au domaine modélisé.
Sur les fonti¢res verticales elle est légérement modifiée pour tenir compte de Ia

condition du flux nul. En surface, d'autres équations interviennent et qui sont

précisées ci-dessous :

Continuité de la phase liquide dans la croiite

Compte-tenu de I'hypothése de la saturation instantanée de la croite,
I'application du bilan de masse de l'cau dans chaque volume élémentaire de la

crolite méne au bilan de masse suivant:

n+1l n+l n+1 n+1
er,zj "IN+ %r,j-172 ~ Yerjeryz =0 (111.9)
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+1 . ,\ +1 .
n+l " les flux horizontaux dans la croiite, qn le flux vertical a

avec qcr.j-I/Z ! qcr,j+l/2 cr,zj

+1 . . ,.
la surface du sol, q';v i le flux vertical A l'interface sol-croiite.

qcr,j-1 2

Fig. III. 5 Schématisation des différents flux intervenant dans le
bilan de masse local d'un volume élémentaire dans la croite.

En appliquant la loi de Darcy telle que décrite dans I'Annexe A3, puis en
discrétisant chacun des termes et en les réarrangeant on obtient:

von+1l v, n41l . n+l . n+1 v n+1l v n+1 e 111 10
Al iy + Blge s+ Clojy + Dby +E by, + gy =G (TL10)

Cette équation est valable dans la crodite. Les coefficients A', B', ... , F' sont
donnés en Annexe A3. Notons que dans l'équation précédente nous avons introduit

M points fictifs ((N+1,j), j=1,M) pour pouvoir exprimer le flux q';v+j1 a l'interface

sol-crofite.

Conservation de la masse totale de l'eau

En exprimant la variation du stock d'eau dans la flaque entre l'instant n et
I'instant n+] comme étant la somme de l'apport d'eau de la pluie et de l'infiltration,

tous les deux exprimés en valeur algébrique, on obtient I'équation suivante :

n+1l n+1

M-1
yo+l vn—z P-q"*!)axat+ i op - ) Ax. At I1.11
' SV = = ® - qcr,Zj X 2 " er,zq " Yer,zy’ A% (L.11)
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ol V7 est le volume d'eau accumulé dans la flaque a l'instant n. En supposant que
le plan d'eau dans la flaque est horizontal, V" devient une fonction de la hauteur
de la lame d'cau mcsuréc sur l'axe du sillon. Cette fonction dépend de la forme de la

section en travers du sillon.

Suivant que le niveau d'eau dans la flaque donné par hnezll est supérieur

au niveau du point de calcul j considéré en surface de la crofite on applique la

condition correspondante. C'est ainsi que pour :

n+l

D hex,l

>.zG,j +¢j- €1, le noeud j sera considéré dans la flaque et on applique

la condition:

( n+l n+1l
1 Bexj ™ B nj
n+
4 qcr,zj == Ker ej + 1
(I11.12)
n+l _  n+l
|
j
Fig. II1.6 Représentation
b h schématique des différentes
Ny 1 ox,j élévations Q la surface du sol
! e. encroté.
e ]
1 - ZGJ o
2) Si hn+1> D " hn+1 hn+1 . . ille i .
1 heyj2 Det € ez > ex, 1 +e€1-2,j- ¢,la maille j contribue an

ruissellement. Dans ce cas la profondeur de l'eau dans la maille j est limitée
A Dgy et on aura:

h_ . =Degt (IT1.13)
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n+1 n+l , ' .
ex.j <Dgt h, i 2 0, l'eau en surface n'a pas encore rempli toutes les

3) Sih

aspérités. La maille j ne contribue pas au ruissellement malgré la
formation d'une lame d'eau en surface. Une équation de continuité locale

est alors appliquée ":

n+1l n n+1
Bex,j ™ Pexj = (P - q cr,zj} At (111.14)
4) Quand hn-"1 < 0 la maille j en surface est encore séche. Toute l'eau de la

ex,j

pluie s'infiltre localement et on a une condition de flux imposé de la forme:

n+l n+1
hex.j -h N,j

n+l
qc,,j = -Ker —ej— =-P (I11.15)

Les équations (II1.9) jusqu'a (III.15) constituent les conditions en surface.
Les conditions sur les limites verticales et horizontales ne seront pas explicitées

vue leur simplicité.

Ainsi en assemblant les équations (III.8) jusqu'a (IIL.15) avec les
conditions sur les limites verticales et sur le fond, nous obtenons un systtme de (M
x (N+2)) équations & (M x (N+2)) inconnues qui sont les pressions effectives sur les
N lignes et M colonnes, les M valeurs de la pression effective sur les noeuds de

surface et M valeurs de la pression effective sur les noeuds fictifs introduits dans
1'équation (II1.10).

La solution du syst¢me linéaire est obtenue grdce a l'algorithme de Thomas
généralisé présenté par Cunge et al [1975] sous le nom de l'algorithme de double
balayage (double-sweep algorithm).

. n+1
Une fois le systtme résolu, le champ de pression A i est connu, et on

vérifie la validité des conditions appliquées en surface. Si elles sont remplies, on
passe au pas de temps suivant, sinon on procéde par itérations successives: on
change le type de la condition de surface selon les résultats de la demiére

itération. Cette procédure est répétée jusqu'a la convergence.
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Dans le cas ou l'on considére une surface plate avec une crodte uniforme,
I'écoulement devient unidirectionnel et on se raméne 2 la formulation du
probléme présenté dans le chapitre II. La validation du code SILLON
correspondant a la modélisation de Vlinfiltration dans un plan vertical avec
présence d'une crotite en surface, du point de vue numérique, a été effectuée sur
certains des cas présentés au chapitre II dont la modélisation a é&té faite 4 l'aide du
code SHE-F-89. La comparaison de ces résultats n'est pas reportée ici car ils sont
identiques. Malheureusement, comme nous ne disposops pas de résultats
expérimentaux relatifs au probléme étudié (infiltration dahs un sillon encroité)

nous allons nous contenter de la validation sur le cas d'écoulement

unidirectionnel.

III-C) MODELISATION DE L'INFILTRATION DANS UN SILLON ENCROUTE
III-C-1) Géométrie du domaine et caractéristiques du sol

Rappelons que le but de ce chapitre est 1'étude de l'effet de deux facteurs
sur le processus de l'infiltration de l'eau de la pluie ou de l'arrosage par aspersion
dans un sol encroité. Ces deux facteurs sont la géométrie particuliere de la surface
dans les terrains agricoles d'une part, et la variabilité spatiale 4 I'échelle métrique

de la résistance de la crofite d'autre part.

Pour ce faire, nous avons comparé trois configurations différentes de la
surface. La premi¢re correspond a4 un sillon dont la géométrie de la surface est

décrite par la fonction:

26(x) =% (1 - cos (’;—n)) ' (111.16)

qui n'est rien d'autre qu'une forme sinusoidale qui reproduit approximativement
les schémas des figures (III.1) et (IIL.2), avec a, la différence de niveau entre le

point le plus bas et le point le plus haut de la surface du sol dans la section
considérée, !/ la demi-largeur du sillon, et x l'abscisse dans le plan de la section (c.f.

figure III.7)

Dans cette configuration, la crolGte est supposée d'épaisseur variable,

décrite également par une fonction sinusoidale
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e(x) = €; COS ( 5"71:)+ €0 (111.17)

(e7 + eg) et eg sont les épaisseurs de la crofite au fond du sillon A l'inter-rang de

culture respectivement.

La deuxiéme configuration est définie par une géométrie de la surface
sinusoidale identique & la précédente mais avec une épaisseur de la crofite eg

constante.

La troisieme configuration correspond a4 une surface plane avec une
croiite d'épaisseur constante eg. I faudra noter que cette configuration
représente le cas de la modélisaion unidimensionnelle puisque ['hydrodynamique
sera identique sur chacune des verticales du domaine. De méme, pour les

configurations 2 et 3 I'épaisseur eg est choisie égale 3 1'épaisseur moyenne de la

croite de la configuration 1.

Le tableau (III.1) fournit les valeurs numériques des différents.
paramétres décrivant la géométrie et la variation de I'épaisseur de la crodte et la
figure (III.8) présente schématiquement les différentes configurations. La

détention superficielle est fixée a 0,1mm.

Fig. 1.7 Représentation schématique de la géométrie de la surface
du sillon et de la croilte

CONFIGURATION 1 2 3
a, (m) 0,1000 0,1000 0,0000
I (m) 0,3500 0,3500 0,3500
eg (m) 0,0005 0,00275 0,00275
e] (m) 0,0045 0,0000 0,0000

Tableau III.1 valeurs numériques des paramétres décrivant la
géométrie des différentes configurations étudiées.
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Le sol utilisé dans la modélisation est le Sol 2 dont les caractéristiques sont

présentées dans le chapitre précédent et a2 l'Annexe A2.

0 <
: 2 o 350
o L
=} b= n
- o) K
L_n.]: J N o
1 2 3

Fig, IIL8 Nlustration de la géométrie de la surface et de la croiite
pour les trois configurations considérées. Les dimensions sont données

en millimeétres.

III-C-2) Conditions initiales et aux limites

L'état initial est donné par une charge hydraulique de -1.5 m constante
dans tout le domaine, ce qui correspond & un équilibre hydrostatique. Une pluie
d'une intensité 4,166 .10°6 m/s (15 mm/h) est appliquée en surface a l'instant ¢ = 0

et ce pendant trois heures.

III-C-3) Résultats et discussion

Les figures (III.9), (1II.10) et (III.11) montrent la répartition de la teneur
en eau, de la charge hydraulique et le champ des vitesses de Darcy aux instants

= 1000 s, t = 3000 s, t = 5000 s et t = 9000 s pour les configurations 1 et 2.

A court terme (t = 1000 s), on remarque que le comportement est
pratiquement identique dans les deux configurations. En effet tant que la pluie
s'infiltre intégralement, la croite ne joue aucun 18le dans le contréle de

I'écoulement, ce demnier étant orthogonal a4 la surface.
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t = 1000 s

= L o370 0370 =3 0.370 070
~-0.2- N-0.2
fpo——— 0.230 0.380 0.280 0.280
0.3 -0.3
0.390 ¢.330 4.3%0 0.390
-0.4 1 -0.4 —
! l l 1 I I
0.0 041 02 03 0.0 01 02 03
x (m) - x (m)
o-cha S e ()
wonfrg 4

t = 3000 s

E
N-0.2
| 0380 0.380 le—— 0.380 0.380
-0.3 -0.31
| 0,390 : 9.390 0.380 0.390
-0.4 -0.4
1 ! I [ | |
0.0 0.1 0.2 0.3 0.0 0.1 02 03
x (m) x (m)

Fig. II1.9.a Evolution de la répartition de la teneur en eau dans le
cas d'une épaisseur de croiite constante (gauche) et celui d'une
épaisseur de croiite variable dans l'espace (droite)
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0.1
t = 5000 s
0.0 +=
-0.1
E
N -0.2
0.280 0.380 ~—— -— 0380 0.380 ————
-0.3 -0.3
0.390 0.290 0.2390 0.390
-0.4 — -0.4
l ] I [ [ [
0.0 0.1 0.2 0.3 0.0 0.1 0.2 0.3
x (m) K4 x (m)
l4 e >
-2 - ¢ L'—( ‘Q'(‘()
0.1+ 0.1—
- t=9000 s
0.0 —p—== 0500 —————— 0500 —— 0.0
| 0.48g ————————0.490 —
-0.1 —%xg———— 0.1 _—oam
0.460
E e m— €
N -0.2 M e N0 o=
 0.400 Q3 . 5420 — a0
__,,.-:;.390/ ——
-0.3 -0.3
e 0,390 — 0.39¢ " 0.3% 0.390
-0.4 -0.4—
T T l l T .
0.0 01 0.2 0.3 0.0 0.1 0.2 0.3
x (m) x (m)

Fig. I11.9.b Evolution de la répartition de la teneur en eau dans le
cas d'une épaisseur de croite constante (gauche) et celui d'une
épaisseur de croiite variable dans I'espace (droite) (suite)
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t = 1000 s

E

N

t = 3000 s

(m)

N

0.1
0.0
-0.1
-0.2
-0.3~
0.4
I I |
0.0 0.1 02 03
X (m)
e(x)
0.1+
0.0
——— 03% ':300
- —_ 4207 A
0=
-0.2
-0.3
-0.4 -
I | |
0.0 0.1 02 03
x (m)

Fig. II1.10.a Evolution de la répartition de la charge hydraulique
dans le cas d’une épaisseur de crodte constante (gauche) et celui d'une
épaisseur de croilte variable dans l'espace (droite)
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0.14
t = 5000 s . ___::_:s_of:;‘
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Fig. IIL.10.b Evolution de la répartition de la charge hydraulique
(suite) dans le cas d'une épaisseur de crolite constante (gauche) et celui
d'une épaisseur de crotite variable dans l'espace (droite) (suite)
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A partir du moment ol la pression effective atteint sa valeur critique en
n'importe que! point situé & l'interface, il y a submersion locale et la croiite
intervient en limitant le flux d'infiltration. Sachant que la pression effective
critique ne dépend que de lintensit€é de la pluie, de la résistance hydraulique de la
crofite et de son épaisseur et que pour la configuration 1, ces deux demiers
paramétres varient dans la section du sillon, on peut s'attendre 4 ce que la
submersion apparaisse localement en commengant par les zones de forte
résistance hydraulique. C'est 3 ce moment que le r6le de la crolte commence 2 se
manifester en limitant le flux d'infiltration. Cette limitation locale du flux
provenant de la surface crée une inégalité dans la distribution de la teneur en eau
se traduisant par la formation d'une zone d'appel d'eau. Cela explique Ile

changement de la direction de l'écoulement au voisinage de la surface au cours du

temps (figure IIL.11).

Dans la configuration 2, I'écoulement conserve pratiquement la méme
direction normale 3 la surface, puisque la crolte homogeéne, n'induit pas de forte
disparité dans le flux la traversant sauf celle due 3 la variation du gradient de
charge dans la crofite occasionnée par l'eau accumulée dans la dépression. Bien
que le flux dans la zone située sur I'axe du sillon soit plus important, la teneur en
eau dans cette région est plus faible que celle accumulée dans la partie élevée du
sillon. Ce phénoméne est di 2 la forme géométique du domaine. En effet les
trajectoires des particules fluides et les lignes de courant dans la partie surélevée
sont convergentes (c.f. figure III.12) contrairement & ce qui se passe sous la

dépression ou ces deux réseaux de courbes divergent, réduisant ainsi !'intensité du

flux.

Dans le cas de la configuration 1, la variation de la résistance de la croiite
dans un rapport de 1 a 10 conduit 2 une forte variation dans les temps de
submersion locaux. Dans le tableau (II1.2) sont représentés les temps de
submersion locaux (temps ol le flux d'eau a travers la croilite devient strictement
inférieur 3 l'intensité de la pluie) et le temps de flaquage local (temps au bout
duquel un point de la surface est envahi par la flaque d'eau) et ceci pour chacun
des nceuds de calcul en surface. L'examen de ces valeurs réveéle que la submersion
apparait vite dans la zone de forte résistance hydraulique tandis que les zonmes &

faible résistance continuent & infiltrer localement tout l'apport de la pluie.
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mative des lignes de courant @
Uinstant t = 3000 s dans le sol

\ \ \ \ | FigJIL.12 Allure approxi-
| pour la configuration 2.
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Fig. 11113 Infiltration instantanée intégrée sur la demi-largeur du
sillon (par métre de longueur) en fonction du temps obtenu @ partir des
simlations dans chacune des configurations présentées plus haut. La
courbe en trait continu est relative @ la configuration 1, celle en
pointillé pour la configuration 2, et en tireté la configuration 3.
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N° du nceud temps de submersion temps de flaquage

1 366 366
2 410 1594
3 486 3536
4 638 6240
5 930 9400
6 1356 -

7 1936 -

8 2738 -

9 3874 -
10 6296 -
11 - -

Tableau II1.2 Temps de submersion et de flaquage locaux (en
secondes) pour chacun des noeuds de calcul en surface dans le cas de la
configuration 1.(La durée de la simulation de la pluie est limitée d
10800 s)

Pour la configuration 2 et surtout la configuration 3, la submersion
apparait simultanément sur toute la surface. Ceci se traduit par une différence
dans le flux d'infiltration traversant la surface. La figure (II1.13) montre les flux
d'infiltration, calculés 3 partir de la variation du stock d'eau, relatifs aux trois
configurations. La forte réssemblance dans le comportement des configurations 2
et 3 conduit A conclure que l'effet de la géométric du domaine reste négligeable
devant celui de la variabilité spatiale de la résistance de la crolte et par suite la
configuration 2 peut &tre approximée avec une bonne précision par une

configuration beaucoup plus simple sous forme d'un écoulement unidirectionnel

vertical.

A long terme (A partir de 5000 s), le flux d'infiltration obtenu dans les trois
configurations est pratiquement Jle méme: la réduction du flux dans les zones de
forte résistance dans le cas de la configuration 1 est compensée par une intensité
de flux élevée dans les zones de faible résistance hydraulique. Dans ce cas bien
précis, défini par son é&tat initial et ses conditions aux limites, on voit qu'une
résistance équivalente de la crolte qui donne le méme flux d'infiltration 2 long
terme serait celle ayant pour résistance, la valeur moyenne sur la surface de la

résistance hydraulique de la croiite.

Deux questions se posent maintenant: la configuration 1 peut-elle étre
remplacée par une configuration unidimensionnelle moins onéreuse pour le

temps de calcul et qui approche bien la solution? et dans le cas ou cela est possible,
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quelle serait la résistance équivalente a utiliser dans une approche

unidimensionnelle?

Pour y répondre nous avons repris l'expérience numérique précédente
avec les configurations 1 et 3 en faisant varier la condition initiale et l'intensité
de la pluie. De plus pour la configuration 3 nous avons fait varier l'épaisseur de la
croite en gardant constante sa conductivité hydraulique 2 saturation dans le but
de chercher la résistance hydraulique équivalente. Trois cas ont été étudiés, le
premier défini par un état initial donné par une charge constante de -1,5 m et une
intensité de pluie de 4,166. 10-6 m/s, le deuxidme une charge initiale de -1,0 m et
une intensité de pluie de 5,55 .106 m/s et le troistme une charge initiale de -1,5 m
et une intensité de pluie de 5,55 .106 m/s. Pour la configuration 1, les mémes
paramétres que précédemment relatifs 3 la crolte ont été utilisés, mais pour la
configuration 3 différentes valeurs de I'épaisseur de la crodte ont été considérées
3 savoir: 2,55 mm; 2,75 mm; 3,30 mm et 4,00 mm. La figure (II1.14) présente
l'infiltration cumulée en fonction- du temps pour chacun des cas étudiés. Ces

résultats suscitent les remarques suivantes:

- Pour un cas donné, il est possible de trouver une résistance "équivalente”
qui peut approcher raisonnablement bien l'infiltration cumulée calculée par le
modéle de la configuration 1. Mais d'un cas a l'autre cette résistance équivalente

n'est pas la méme.

- La meilleure approximation de la résistance équivalente reste la
résistance moyenne, qui donne une infiltration cumulée avec une différence
relative avec la valeur obtenue dans la configuration n'excédant pas 5%. Cette
différence semble raisonnable pour une étude pratique sachant que I'erreur
induite par une modélisation numérique est de cet ordre de grandeur et méme elle
peut atteindre 20 % en début d'infiltration dans un sol sec [Vauclin et al, 1979].

Considérons maintenant le méme sol avec les configurations 1 et 3 et
modifions seulement la conductivité hydraulique i saturation de la crofite ce qui
revient & modifier sa résistance hydraulique. L'intervalle de variation de cette
demiére dans la configuration 1 est [25 h, 250h] et la valeur moyenne de 137,5 h
est utilisée dans la configuration 3. La figure (III.15) présente les flux
d'infiltration et l'infiltration cumulée calculés pour les deux configurations 1 et 3
et pour une pluie d'intensité 1,388 1076 mfs (5 mm/h) appliqué pendant 3 h sur

un sol présentant initialement une charge hydraulique constante égale 2 -2 m.
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Fig. II1.15 Infiltration instantanée par métre de longueur du sillon
(haut) et infiltration cumulée (bas) en fonction du temps obtenus par
simulation numérique sur les configurations 1 et 3.
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La comparaison de ces flux montre une différence notable. Bien que le sol
soit le méme que précédemment la valeur moyenne de la résistance de la croiite ne
peut étre assimilée & la résistance équivalente. Pour interpréter ce phénoméne
nous avons recours a la comparaison du flux limite d'infiltration calculé pour la
configuration 3 avec l'intensité de la pluie. D'aprés la méthode présentée dans le
chapitre précédent (§ III-E.4), le flux limite d'infiltration vaut 0,8 10 m/s (2,88
mm/h). Or l'intensité de la pluie (5 mm/h) étant du méme ordre de grandeur que
le flux limite d'infiltration et sachant que le flux d'infiltration admet un
comportement asymptotique vers sa valeur limite 3 long terme, cela explique un
temps de submersion assez long (environ 5000 s) pour la configuration 3. Pour la
configuration 1, la zone A forte résistance atteint vite la saturation ce qui
explique l'allure de la courbe du flux d'infiltration en fonction du temps. La cause
majeure de cette différence de comportement réside en le fait que l'infiltration est
un processus présentant un seuil défini par le temps de submersion. Ce demier
peut varier énormement quand l'intensité de la pluie est proche du flux limite de
saturation. Dans ce cas une valeur unique de la résistance hydraulique de la

croite n'est pas valable pour reproduire le comportement d'une crodte présentant

une variabilité spatiale.

La conséquence immédiate de ce qui précéde se répercute directement sur
le détermination du volume d'eau qui part en ruissellement. En effet I'eau qui ne
s'infiltre pas reste en surface et participe au ruissellement. Son volume est
dctermmé par la différence entre le volume d'eau apporte par la pluie et ce1u1
infiltré, Quand la valeur du flux limite d'infiltration est proche de celle de
lmtensné de la pluie, toute erreur sur l'estimation de l'infiltration se trouve
amplifiée en valeur relative en terme de volume d'eau participant au
ruissellement. Pour I'exemple utilisé ci-dessus, nous avons calculé les volumes

d'eau infiltrés et ruisselés ainsi que la différence relative. Les résultats sont

reportés dans la tableau (IIL.3). s /\4)
s’ &,' \\L ﬂ“ %\
. \w‘w
Configuration 1 Configuration 3  Différence relative
Volume infiltré 5,0 10-3 44 10-3 -13 %
Volume ruisselé 2,5 10-4 8,5 10-4 240 %

Tableau 1I1.3 Volumes d'eau infiltré et ruisselé calculés dans les
configurations 1 et 3 pour une intensité de pluie de 5 mm/h pendant 3
heures.
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D'aprés ces valeurs on constate que l'erreur relative sur l'infiltration reste
faible (13%) devant celle du ruissellement (240%).

En conclusion, la notion d'une crolte "équivalente" définie d'une maniére
catégorique n'existe pas. Selon l'intensité de la pluie par rapport a l'infiltrabilité,
ce concept peut é€tre valable ou non. C'est ainsi que pour une forte intensité de
pluie, wune modélisation simplifiée fondée sur une représentation
unidirectionnelle des écoulements et une crolite équivalente peut étre un outil
précieux pour donner une bonne estimation de l'infiltration. En revanche cette
méme approche perd sa valeur quand l'intensité de la pluie devient faible

comparée 2a l'infiltrabilité du sol.

III-D) CONCLUSION

Dans ce chapitre, un modéle numérique capable de modéliser 1'écoulement
plan dans une section verticale d'un sol présentant un microrelief et recouvert
d'une crolte de résistance hydraulique variable dans l'espace a été développé. Le
but de cette opération é£tait, d'une part, de déterminer l'effet du microrelief sur
l'infiltration, et d'autre part de savoir si la variabilité spatiale de la résistance de la
croite a I'échelle métrique pouvait é&tre représentée d'une maniére plus simple

dans une modélisation unidirectionnelle verticale moins onéreuse au plan du cofit

de calcul.

Les résultats des simulations numériques présentés dans ce chapitre
montrent que l'effet du mlcrorehef est trés faible sur«__l_“lv_r_laflltratlon Il apparait
aussi que la notion de croutc "équivalente” pouvant intégrer la variabilité spatiale
de la résistance hydrauhqu_e est trés relative. En effet, pour une forte pluie
comparée a l'infiltrabilité d}l.l sol, ce concept est valable et reproduit avec une
précision satisfaisante Imflltratlon En revanche, dans le cas ou l'intensité de la

pluie est.proche de lmflltrablhté du sol l'introduction de ce concept conduit a une

mauvaise estimation du vol;umc d'eau ruisselée.

a»
/)

*y
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Chapitre IV

PRISE EN COMPTE

DE LA VARIABILITE SPATIALE
DES PROPRIETES DU SOL

A L'ECHELLE D'UN VERSANT

IV-A) INTRODUCTION
IV-A-1) Position du problé¢me

La simulation des écoulements A 1'échelle régionale & l'aide de modéles
mathématiques déterministes fondés sur des bases physiques pose un probleéme
dans le choix des paramétres distribués spatialement. En effet, ces modéles sont
gérés par des paramétres ayant une signification physique et en principe
mesurables sur le terrain. Or en appliquant ces modéles, les mailles de calculs
élémentaires utilisées (e.g. 250 m [Bathurst; 1986,b], 2000 m [rapport DHI, 1989])
dépassent par leur taille, I'échelle de variation des propriétés du sol ce qui suggere
les questions suivantes: quels sont les effets de la variabilité épatialc des
propriétés du sol sur l'incertitude des résultats de ces modéles? Quelle valeur
faudra-t-il donner aux paramétres caractérisant le sol de maniére 4 obtenir une
modélisation valable a l'échelle d'un bassin versant sachant que les propriétés du

sol peuvent varier énormément méme 2 l'intérieur d'une formation géologique?

Pendant longtemps ces problémes ont été ignorés par les hydrologues et le
sol a été considéré comme uniforme. Avec la banalisation des moyens de calcul de
plus en plus puissants, ce probléme est devenu un sujet de recherche de premier
plan et le nombre de publications en est le témoin (e.g. Freeze [1975,19_80], Wood
[1976], Bakr et al [1978], Smith et Hebbert [1979], Bresler et Dagan [1981], Sharma et
Luxmoore [1979], Sharma et al [1980, 1987], Dagan et Bresler [1983], Boulier [1985],
El-Kadi et Brutsaert [1985], Mantoglou et Gelhar [1987], Ababou [1988], Yeh et al
[1985], Yeh [1989], Binley et al [1989 a, b], Mantoglou [1990], Mantoglou et Jensen
[1990]). Chacune de ces études introduit des hypothéses plus ou moins restrictives

(la dimensionnalité de I'écoulement, les propriétés du sol, l'interaction entre
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écoulements souterrains et surfaciques, ...) suivant la complexité des modéeles

mathématiques utilisés et les moyens de calcul mis en jeu.

Dans c¢e mémoire, nous nous intéressons au cas particulier des sols
encroités. Mais avant d'entreprendre I'étude sur le cas complexe d'une interaction
des effets de la variabilité spatiale des propriétés du sol avec celle de la croiite,
nous essayons d'aborder le probléme sur un cas moins compliqué oll nous ne
tenons pas compte de la présence de la crolte par souci de simplification de
I'interprétation des résultats, puis dans une deuxiéme partic nous examinons le cas

des sols encrofités.

IV-A-2) Variablilité spatiale des caractéristiques des sols.

Rappelons que nous nous situons 3 I'échelle mégascopique, c'est-2-dire
qu'en nous référant a4 la définition des différentes échelles spatiales présentée
dans le chapitre I, le domaine d'étude considéré est supérieur au volume Vs. '

La reconnaissance de la variabilité dans les propriétés des sols est
probablement aussi vieille que leur classification [Vieira et al, 1981] mais elle a été
limitée au niveau des types de sols pendant la bonne premiére moiti€é du siecle.
Depuis, des mesures sur le terrain ont été effectuées a des échelles différentes
(quelques dizaines de milliers de km2 [Ovalles et Collins, 1988], 150 ha [Nielsen et
al, 1973], 16 ha [Guma'a, 1978], 1 ha [Vauclin et al, 1981], 0,5 ha [Jensen et
Refsgaard, 1989], 0,405 ha [Van Es et al, 1989]) et elles ont montré l'extréme
variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques du sol. En compilant les
résultats de ces nombreuses études, Vauclin [1982] stipule que les propriétés de
type statique telles que la masse volumique, les composants texturaux, I'humidité a
différentes valeurs de pression sont normalement distribuées, et les propriétés de
type dynamique telles que conductivité hydraulique 2 saturation, le coefficient de
dispersion sont souveni distribuées log-normalement. Law [1944] fut I1'un des
premiers A reconnaitre que la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique
du sol 2 saturation suit une loi log-normale. Plusieurs études sur le terrain sont
venues confirmer cette hypoth&ése. On peut citer celles de Rokowski [1972], Nielsen
et al [1973], Baker and Bouma [1976], Bakr [1976], Warrick et al [1977], Babalola
[1978], Sharma et al [1980], Gelhar et al [1982], Russo [1983], Hufschmied [1985],
Sudicky [1986], Wilson et al [1989]. Une étude récente entreprise par Unli et al
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[1989] indique que la distribution de Log K, est marginalement Gausienne, et dans
le contexte des processus spatiaux stochastiques, le champ aléatoire de Log K, n'est
pas Gaussien car les troisidme et quatriéme cumulants® de la distribution sont
significativement différents de zéro et ont le méme ordre de grandeur que les

premicr et deuxiéme cumulants.

Plusicurs auteurs ont remarqué que la conductivité hydraulique 2
saturation peut varier de plusieurs ordres de grandeur [Bakr et al, 1978; Sisson et
Wierenga, 1981] , méme & l'échelle d'une parcelle de quelques hectares, et 1'écart-
type du logarithme néperien de la conductivité hydraulique 24 saturation varie
entre 0,3 et 3 [Yeh et al, 1985a]. "

De plus, les études expérimentales sur la variabilité des propriétés du sol
entreprises par Sisson et Vierenga [1981], Vieira et al [1981], Russo et Bresler
[1980], Byers et Stephens [1983], Yeh et al [1986], Greenholtz et al [1988] ont montré
que les variations spatiales tout en étant aléatoires admettent une structure
spatiale. La longueur d'autocorrélation qui est la distance au-deld de laquelle les
propriétés du sol sont indépendantes les unes des autres varie avec la propriété
considérée. C'est ainsi que .dans Vauclin [1982] on trouve des longueurs
d'autocorrélations de quelques meétres pour les teneurs en eau par exemple jusqu'a
quelques centaines de métres pour la conductivité électrique du sol. Pour la
conductivité hydraulique 2 saturation de nombreuses études ont fourni une valeur

de l'ordre de quelques dizaines de métres. Dans le tableau (IV.1) nous résumons les

résultats de ces €tudes.

Une approche plutdt attractive pour ['étude de l'impact de I'hétérogénéité
du sol est la méthode connue sous le nom de mise en facteur d'échelle. Introduite
pour la premieére fois par Nielsen et al [1973], cette approche est fondée sur la
théorie de la similitude géométrique en milieu poreux due a Miller et Miller [1956].
Son avantage est qu'elle permet une modélisation de la variabilité des propriétés
du sol en utilisant un seul paramétre de signification physique qui n'est autre que
le facteur d'échelle. Un bref rappel de cette théorie et des conséquences qu'elle

engendre est donné plus loin dans ce chapitre.

Nombreuses sont les études qui ont suivi celle de Nielsen et al [1973] et qui

utilisent le concept de similitude dans les milieux poreux. Peck et al [1977]

* La définition du cumulant est fournie dans I'Annexe A7.



88

I'appliquent 2 [I'étude de l'effet de la variabilité spatiale des propriétés
hydrauliques du sol sur le bilan hydrique d'un bassin versant. Warrick et al [1977]
suggérent qu'un facteur d'échelle approximatif peut €&tre utilisé pour réduire un
grand nombre de données relatives a la pression capillaire et 4 la conductivité
hydraulique d'un sol non saturé. Russo et Bresler [1982] discutent le nombre de
paramétres A prendre en considération pour représenter correctement la
variabilité d'une parcelle de terrain. En comparant a postériori l'influence d'un
ou de trois paramétres aléatoires pour générer par simulations de Monte Carlo les
écoulements moyens, ces auteurs concluent que le facteur d'échelle suffit 2 lui
seul pour décrire correctement l'essentiel de la variabilité. Boulier [1985] utilise
I'approche de similitude pour étudier la distribution de la teneur en eau dans une
parcelle micro-irriguée. Sharma et al [1987] Il'appliquent 2 1'étude des écoulements
souterrains sur un versant en tenant compte de la stratification des couches du

sol.

Log K (cm/h) C.V. OLog Ks Portée  Référence
(m)

1,90 0,71 0,64 38 Russo [1983]
22,0 0,41 0,39 34 Russo et Bresler [1981]
0,85 1,06 0,87 - Nielsen et al [1973]
0,27 0,70 0,63 0,13 Sisson et Wierenga [1981]
0,35 0,54 0,51 -
0,36 0,22 0,68 -
0,70 0,40 0,38 50 Vieira [1981]
1,46 0,60 0,56 - Sharma et al [1980]
0,13 1,02 0,84 0-2 Luxmoore et al [1981]

Tableau IV.1 Résumé des données relatives @ la variabilité spatiale
de la conductivité hydraulique a saturation reportée dans la littérature.

Vauclin [1982] présente un recueil des méthodes d'étude de la variabilité
spatiale des propriétés d'un sol et considére chacune des propriétés E(x) comme
une réalisation de n observations d'un processus stochastique qui est lui-méme un
ensemble de réalisations ayant toutes les mémes propri€tés statistiques. Dans notre
étude de la variabilité spatiale des propriétés du sol nous allons adopter les mémes

hypothéses émises par Vauclin [1982] a savoir:
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- Les variations spatiales d'une propriété Z(x) constatées dans une
réalisation représentent toutes les variations possibles de I'ensemble (hypothése

d'ergodicité).
- Les processus stochastiques sont supposés stationnaires d'ordre 2;

¥ I'espérance mathématique de la fonction aléatoire est constante dans
tout le domaine D:
E[Z(x)] = puz VxeD (IvV.1)
* la covariance centrée entre deux points x et x + 4 ne dépend que du

vecteur h:
E[{Z(x) -uz} {Z(x+h) - pz}] =Cov(h) <= Vxe D (IV.2)

ou Cov(h) est la fonction de covariance.

Cette deuxiéme hypothése peut é&tre formulée d'une maniére intrinséque

en l'appliquant sur les accroissements, soit:
E[{Z(x+h) - Z(x)}?] = 2 y(h) VxeD (IV.3)

ou y(h) est le semi-variogramme, appelé couramment le variogramme.

En plus de ces hypothéses nous allons admettre que la distribution spatiale
des propriétés du sol est isotrope dans le plan horizontal ce qui revient a dire que
les fonctions Cov(h) et y(h) ne dépendent que du module de % et non de sa

direction.

Dans son exposé sur les méthodes d'étude de la variabilité spatiale des
propriétés du sol, Vauclin [1982] dégage deux axes principaux pour l'analyse de la

variabilité spatiale des sols:

- une analyse statistique classique o0 les différentes observations

recueillies sur wune parcelle sont considérées comme des événements

indépendants,

- une analyse géostatistique qui considére les paramétres comme des
variables régionalisées [Matheron, 1965] et qui ténte de déterminer la structure
spatiale par des méthodes empruntées aux techniques de I'analyse du signal
(fonction d'autocoirélation, analyse spectrale) ou a la géostatistique (semi-

variogramme).
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Dans notre étude, les propriétés du sol seront décrites par des paramétres
assimilés 3 des variables régionalisées admettant une structure spatiale

caractérisée par le semi-variogramme.

IV-A-3) Concept de similitude en milieux poreux

Le principe de similitude introduit par Miller et Miller [1956] est
applicable 4 un ensemble de milieux poreux si ces demiers différent seulement
par 1'échelle de leur géométrie microscopique interne et par suite admettent la
méme porosité. Si 4;est la longueur caractéristique du sol iet A, celle d'un sol de

référence (dans notre cas ce sera le sol ayant les caractéristiques moyennes),
alors le facteur d'échelle adimensionnel ¢o; peut €tre défini comme:

ai=Ai/ Ares (IV.4)

Admettons maintenant que la pression capillaire peut étre exprimée par la

formule de Laplace [Houpeurt, 1974] :

W ==20,/"rpw g (IV.5.a)
ol o,, est le coefficient de la tension superficielle (N/m2),rle rayon d'un pore
cylindrique (m), p, la masse volumique de l'cau et g l'accélération de la pesanteur,

et que la conductivité hydraulique se calcule par la formule de Poiseuille
exprimant le débit dans un tube en régime laminaire [Hillel, 1980]:

K=gr8v (IV.5.b)

ol vest la viscosité cinématique (m2/s).

Si le sol de référence et le sol i contiennent la méme teneur en eau 8, et si
I'eau est en équilibre thermodynamique, les domaines d'espace qu'elle occupe dans
les deux milieux se déduisent par similitude. Par conséquent les rayons des plus
grands pores r,et r; saturés d'eau sont dans le rapport de similitude:

ri= OGf.lref

et par suite, les courbes caractéristiques sont liées l'une 2 l'autre par les relations

suivantes:
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hi(8)= h.r(8) aj (IV.6.2)
Ki(6) = K,s(6). 0 (IV.6.b)

ou h,{6)et K,,(6) sont respectivement la pression effective de l'eau et la
conductivité hydraulique du sol de référence, k;(8) et K;(8) sont les propriétés

similaires du sol i caractérisé par le facteur d'échelle «;.

Suite 2 une séric de mesures sur le terrain, et une étude de la coalescence
des données A l'aide de la méthode de mise en facteur d'échelle, plusieurs auteurs
insistent sur le caractére log-normal de la distribution du facteur d'échelle a (e.g.
Nielsen et al [1973], Warrick et al [1977], Sharma et al [1980]).

Le choix du milieu de référence est en fait arbitraire, et généralement les

auteurs le déterminent de maniére 3 avoir %2 aj = 1 [Boulier, 1985]. Dans le tableau

(IV.2) sont reportées les valeurs des moyennes Mo o€t des écart-types Oprog o

relatives 2 des études rapportées dans la littérature.

Sharma et Luxmoore [1979] comparent les résultats obtenus A partir d'une
distribution normale de a avec ceux résultant d'une distribution log-normale. Ils
remarquent une sensibilité surtout pour le volume d'eau ruisselé A la nature de la
loi de distribution du facteur d'échelle. Cela limite fortement la portée des
conclusions tirées par Peck et al [1977] qui ont mené leur étude en supposant que

le facteur d'échelle était normalement distribué.

Référence OLoga RLoge
Nielsen [1973] 0,512 -0,136
Warrick [1979] 0,455 -0,104

1,037 -0,442
Russo[1980] 0,510 -0,130
Sharma et al [1980] 0,558 -0,192
Vauclin [1982] : 0,527 -0,123

Tableau IV.2 Quelques valeurs des écart-types et des moyennes de
la transformée logarithmique du facteur d'échelle publiées dans la
littérature.
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IV-A-4) Classification des modéles traitant la variabilité spatiale

La prise en compte de la variabilité spatiale des propriétés du sol dans les

modeles mathématiques se fait & différents niveaux. Selon le niveau de traitement

de la variabilité spatiale on peut classer les modéles en deux catégories:

a) Les modeéles conceptuels déterministes distribués:

Ils sont fondés sur les lois de conservation de la masse et les lois
conceptuelles du type Darcy ou Fick pour la description de l'écoulement d'eau et du
transport de substances. Ces modeéles sont généralement 2 paramétres distribués
en une, deux et méme trois dimensions. Le plus souvent, la variabilité spatiale
naturelle des paramétres n'est prise en compte que particllement en divisant le
domaine d'étude en un nombre limité de sous-domaines avec des valeurs des
paramétres différentes. La stratification des couches géologiques est
implicitement prise en considération en introduisant une anisotropie dans les
conductivités hydrauliques. Ces modéles se prétent bien a une calibration pour
reproduire les résultats de mesure en raison du grand nombre de paramétres en
jeu. Leur utilisation en dehors du domaine de validation peut mener cependant &
des résultats erronés. Ce probléme est beaucoup plus marqué dans le cas des
modéles qui s'intéressent a4 la modélisation de la diffusion de polluants.

b) Les modéles conceptuels stochastiques .

Dans ces modeles, les propriétés du sol sont assimilées A des wvariables
aléatoires régionalisées vérifiant les hypothéses d'homogénéité et d'érgodicité.
L'objectif visé avec ce genre d'approche est généralement la recherche des
propriétés d'un sol équivalent qui serait capable de reproduire les mémes résultats
en utilisant la formulation classique des équations de Darcy et de Fick a I'échelle

mégascopique (e.g. Mantoglou et Gelhar [1987a, b]).

L'étude de Yeh et al [1985a,b,c], peut &tre située dans cette catégorie de
modéles. Elle a permis d'estimer 1la pertinence de I'hypothése de
l'unidimensionnalité de 1'écoulement en zone non saturée et a montré que pour les

sols A texture grossiére une description de la sorte est satisfaisante. En revanche,
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dans le cas des sols & texture fine, le caractére tridimensionnel de 1'écoulement ne

'peut étre négligé.

IV-A-5) Classification des méthodes traitant la variabilité spatiale

Les méthodes utilisées dans la littérature pour traiter le probléme de la
variabilité spatiale suivent deux axes majeurs. La premiére approche revient 2
dériver des expressions analytiques faisant intervenir les moments d'ordre 1 et 2
(moyennes, variances et covariances) des variables de sortie (e.g. charge
hydraulique, teneur en cau) a partir de la connaissance des mémes moments pour
les parametres. En utilisant la technique des perturbations, des expressions
analytiques decrivant les effets de I'hétérogénéité du sol sur les écoulements en
zone saturée sont présentées entre autres par Bakr et al [1978], Gutjahr et Gelhar
[1981], Mizell et al [1982] et Dagan [1982]. Le méme probléme mais relatif 3 la zone
non saturée et pour des domaines d'écoulement relativement simples a été traité
notamment par Bresler et Dagan [1983], Yeh et al [1985a,b,c], Mantoglou et Gelhar
[1987] et Mantoglou [1990].

La méthode des perturbations admet cependant des limitations dans la
mesure ol celles-ci doivent étre considérées comme petites pour négliger les
termes d'ordre supéricur & deux dans le développement des équations aux
perturbations. Ainsi les cas de forte variabilité spatiale ne peuvent pas é&tre traités
par cette méthode. De plus, la forte non-linéarité des équations décrivant les
écoulements dans la zone non saturée présente des difficultés dans la formulation
des expressions analytiques difficilement surmontables si 1'on n'introduit pas des

hypothé¢ses supplémentaires, parfois trés restrictives.

La deuxi¢me approche qu'on trouve dans la littérature est connue sous le
nom de simulation de Monte Carlo. Elle consiste & discrétiser le domaine d'étude en
un nombre fini d'éléments et d'associer & chaque élément la (ou les) valeur(s) du
(des) parameétre(s) sur lequel (lesquels) porte I'étude connaissant a 1'avance la
moyenne, la variance et la structure de la variable aléatoire associée. L'ensemble
de ces valeurs forme une réalisation du champ aléatoire considéré comme entrée
pour un modéle du type conceptuel. Celui-ci est ensuite utilis€ pour calculer les
variables de sorties. Cette procédure est répétée un certain nombre de fois de

maniére A avoir une statistique sur l'ensemble des sorties du modéle.
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Vu le grand nombre de simulations que cette approche implique, et selon
la complexité du modéle conceptuel utilisé et de sa dimensionnalité, cette approche
peut é&tre onéreuse en temps de calcul mais elle offre I'avantage de ne pas
introduire d'hypothéses suppléméntaires sur l'étendue de la variabilité ou sur la

nature des distributions des paramétres.

La méthode de Monte Carlo a été souvent utilisée dans des études relatives
aux effets de I1'hétérogénéit€é du champ de perméabilité sur les écoulements
souterrains (e.g. Freeze [1975], Smith et Freeze [1979], Binley et al [1989a,b]).

On notera qu'Ababou [1988] utilise 1'approche de la réalisation unique
(single realization approach) qui consiste 3 calculer les moments spatiaux sur une
seule réalisation de points de calcul (jusqu'a 1 million de points) plutét que de les
calculer sur un grand nombre de réalisations. En fait, ceci est équivalent a la
méthode de Monte Carlo sous réserve que l'hypothése d'ergodicité soit vérifiée.

IV-B) INTRODUCTION AU SYSTEME HYDROLOGIQUE EUROPEEN (SHE).

Avant de passer a 1'étude des effets de la variabilité spatiale des
caractéristiques hydrodynamiques du sol sur la réponse hydrologique d'un bassin
versant, nous allons présenter I'outil ayant servi A [I'étude: le Systéme

hydrologique Européen, SHE.

Le Systdme Hydrologique Européen, SHE, est un modé¢le mathématique
déterministe distribué, fondé sur des concepts physiques du cycle hydrologique. Il
a été développé conjointement par le Danish Hydraulic Institute, l'Institute of
Hydrology de Wallingford (Royaume Uni) et SOGREAH (France). Actuellement ce
code de calcul est géré par le Danish Hydraulic Institute, I'Université de Newcastle
Upon Tyne (Royaume Uni) et le Laboratoire d'Hydraulique de France. Depuis 1988,
les versions du SHE différent selon les pai'tenaires, chacun ajoutant de nouveaux
modules selon ses besoins ou ses thématiques propres, les différentes versions se
distinguent par leur appellation obtenue en ajoutant au sigle SHE une ou deux

lettres indiquant le pays de l'organisme qui le détient (i.e. SHE-DK, SHE-UK et
SHE-F).
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Chacun des principaux processus du cycle hydrologique est représenté
dans un module séparé en utilisant soit une discrétisation en différences finies des
¢quations aux dérivées partielles exprimant les lois de conservation de la masse, de
I'énergie ou de la quantité de mouvement (écoulements de surface et souterrains),
soit des équations empiriques résultant d'études expérimentales (interception et
évapotranspiration). Les échanges hydriques dans la zone non saturée du sol sont
supposés limités 2 la direction verticale. Une telle hypothése est discutable surtout
quand il s'agit de modéliser la variabilité spatiale des propriétés du sol. Plus loin
dans ce chapitre (§ IV-C-4) une étude biblioéraphique est présentée analysant les

domaines de validité de cette hypothése.

La structure du modéle est le résultat direct de cette derniére hypothese.
En effet, un bassin versant est discrétisé en un nombre de colonnes de sol
verticales de profondeur variable. Ces colonnes représentent la zone non saturée
du sol ol l'écoulement est supposé unidirectionnel. L'échange entre ces colonnes
est assuré par un modeéle d'écoulement bidimensionnel en surface et un modele
d'écoulement bidimensionnel dans la zone saturée. La structure du modéle est
illustrée par la figure (IV.1) et l'organigramme des différents échanges est

montré dans la figure (IV.2).

( EVAPOTRANSPIRATION ) ' PLUIE/NEIGE '

Zone radiculairs Sol o eaux de Eaux o — .
surlsca Imerceplies ) ‘Polfatinns sccideneelles porciuailes

Modkle

A
Poilunon diffuse oyricole; iners  ;

Débit
\E 363 1 Teten, concentration des matiéres
o i
" IModéla Echanges
| Lodigiide in sau ot poflvants
zoTI8
’ non
Echanges par les . " [sanuvéa E::Jlnr!
Irontidres - eau ¢ 3
at poiuanis e N N :
¥ ". N
e Lo — Eau - pothsants

Modale bidimensionnel de la nappe (zone saturée)

Fig. IV.1 Structure du Systéme Hydrologique Européen.

Dans un plan horizontal, un bassin versant est représenté par un maillage
rectangulaire et le systéme hydrographique est superposé aux limites des mailles

élémentaires.
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Le SHE posséde une structure modulaire. Dans ce qui suit, seuls les modules
utilisés dans ce mémoire seront décrits. Notons que les différents modules sont
pilotés par un "chef d'orchestre” qui détermine la séquence des calculs et assure le

transfert des données entre les modules.

IV-B-1) Ecoulement dans la zone non saturée

infiltration I f Evaporation
Y |
extraction zone
racinaire | . ‘t racinaire
percolation ‘ * emontée
* capillaire

* points de calculs

$ . Niveau de la nappe

Fig IV.3 Schématisation du module de I'écoulement dans la zone non
saturée.

La figure (I1.3) esquisse le principe de la modélisation de la zone non
saturée qui s'étend entre la surface du sol et la surface de la nappe phréatique.
L'écoulement est modélisé par l'équation unidirectionnelle verticale de Richards

oh- 9 (. dhY) 3K
& E(K 32) + 3 - S av.m

oi C représente la capacité capillaire, h la pression effective de l'eau, K la
conductivité et §p l'extraction racinaire, z la cote et ¢ le temps. Cette équation est

résolue en utilisant un schéma aux différences finies dont les détails sont

présentés dans 1'Annexe Al.



98

Un probléme particulierement difficile résulte de la résolution couplée de
I'écoulement vertical unidimensionnel dans la zone non saturée et 1'écoulement
bidimensionnel horizontal dans la nappe. Cette difficulté provient du fait que le
niveau de la nappe qui constitue la condition a la limite inférieure de la zone non-

saturée n'est pas connue g priori et ce niveau dépend des échanges entre ces deux

zones.

Pour résoudre ce probléme on emploie la méthode proposée par Belmans et
al [1983] fondée sur la conservation de la masse d'eau dans la colonne de sol aussi
bien dans la zone saturée que dans la zone non saturée. Cette méthode consiste i
résoudre d'une maniére découplée 1'équation de I!'écoulement unidirectionnel
vertical dans la zone non-saturée et celle de I'écoulement bidirectionnel
horizontal dans la zone saturée et de conserver en mémoire l'erreur dans le bilan
de la masse d'eau dans la colonne de sol. Une fois que cette erreur cumulée dépasse
un certain secuil fixé par l'utilisateur, on procéde a la redistribution de cette masse
sur la partie inférieure de la zone non-saturée, de maniére A avoir une erreur
nulle et ceci en utilisant l'équation de Richards. Si le seuil est suffisamment petit
I'erreur sur le résultat de la simulation sera négligeable. Dans nos calculs nous

avons fixé la valeur de ce seuil 3 1 mm d'eau.

Le module des écoulements dans la zone non-saturée a é&té validé par
Jensen [1983] aussi bien sur des mesures de terrains que sur une solution quasi-

analytique de l'infiltration [Philip; 1957].

1V-B-2) Ecoulement dans Ia zone saturée

Dans le SHE (version SHE-F-89) la description de l'écoulement souterrain est

limitée 4 une seule nappe 2 surface libre. Pour décrire cet écoulement on utilise

I'équation de Boussinesq :

at = ax \°% ax
oS, le terme de recharge de la nappe est exprimé par:

s _ 2, 20 +%(ry% +Sp (IV.8)

surface du sol

a
Sp= XZq - alﬁmn de-!; 8(z,t)dz (Iv.9)

nappe
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ot X£q comporte: qr: transpiration
qs : -évaporation de la surface du sol
qj: infiltration
do: ¢change nappe-rivére

ge: ¢échange aux limites du modile.

surface du sol

'[ 6 (zt) dz est le stock d'eau dans la zone non saturée.

niveau de la nappe

L'interaction entre la nappe et la riviere est déduite d'une solution
analytique proposée par Preissmann [1981], qui est fondée sur la méthode des

transformations conformes.

L'équation (IV.9) est résolue en utilisant un schéma aux différences finies

et la méthode de relaxation de Tyson-Weber [1964].

Ce module du SHE permet l'exhaussement du niveau de la nappe jusqu'a la
surface du sol et par suite la disparition de la zone non saturée. Dans ce cas

l'interaction est directe entre 1'écoulement de surface et 1'écoulement dans la

nappe.

IV-B-3) Ecoulement de surface

Ce module assure le transfert de l'eau accumulée en surface, sous forme
d'un écoulement bidirectionnel représenté par 1'€équation de 1'onde diffusive

(I.13.a) pour le ruissellement, et sous forme d'un écoulement unidirectonnel dans

les canaux et les riviéres.

Dans sa premiére version opérationnelle (SHE-83) ce module calcule d'une
mani¢re découplée le ruissellement et ensuite les écoulements dans les canaux. Des
algorithmes fondés sur la méthode des différences finies sont utilisés, explicite
pour le ruissellement et totalement implicite pour les écoulements fluviaux

[Preissmann et Zaoui; 1979].

Cette premiére version a montré des lacunes dans des applications sur des
bassins versants en région semi-aride (Inde) ou l'intensit€é de la pluie peut

atteindre 200 mm/h, ce qui donne des écoulements de surface trés importants
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réduisant ainsi le pas de temps de calcul 3 quelques secondes pour des raisons de

stabilité numérique.

Par ailleurs, la résolution découplée ne permet pas la modélisation du
débordement de la riviére de son lit du fait que I'échange riviére-maille de
ruissellement se faisait toujours dans le sens maille de ruissellement-riviére, ce

sens était dicté par la séquence des calculs.

La contrainte relative au pas de temps concernait d'une maniére directe
notre étude vu le nombre relativement grand de simulations numériques que nous
avons di faire afin d'étudier les effets de la variabilité spatiale des propriétés du
sols sur les écoulements souterrains et surfaciques. C'est ainsi que nous avons
décidé de reformuler l'algorithme de calcul du ruissellement sous forme implicite
dans.le but d'assurer la stabilité numérique du schéma. A cette occésion, le code a
également été modifié afin de permettre 1'occurence d'inondations et la
modélisation des lacs et réservoirs, ce qui n'était pas prévu dans la premiére

version (SHE-83).

En plus, la possibilité de modélisation des orifices dans les écoulements de
riviére a été ajoutée, ainsi que différents types de conditions aux limites aussi bien
pour les mailles de ruissellement que pour les mailles fluviales (e.g. débits imposés
en fonction du temps, niveaux imposés en fonction du temps, débits dépendant du

niveau d'eau de la maille 3 la limite du modéle).

Dans l'Annexe A4, la formulation de la modélisation des écoulements de
surface ainsi que les algorithmes numériques correspondant et deux tests de

validation sont présentés en détail.

Notons que d'autres modules décrivant les processus relatifs &
l'interception, 1'évaporation et la fonte nivale existent. Ces modules ne sont pas

utilisés dans cette étude.

Dans le cas ol un module n'est pas nécessaire & la modélisation, il peut étre
remplacé par des conditions internes fixées par l'utilisateur. Ainsi, dans le présent
chapitre, nous nous sommes servis des modules suivants: écoulement de surface,

écoulement dans la zone saturée et écoulement dans la zone non-saturée.

—_
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IV-C) ETUDE DE LA VARIABILITE SPATIALE DES PROPRIETES
HYDRODYNAMIQUES DU SOL ET SES EFFETS SUR L'INFILTRATION
ET LE RUISSELLEMENT - CAS DES SOLS NON ENCROUTES.

IV-C-1) Définition du protocole de 1'étude

Pour essayer d'évaluer les effets de la variabilité spatiale des propriétés du
sol sur la précision des résultats de simulations obtenus a partir d'un modéle
conceptuel tel que le SHE, nous avons considéré un versant ayant pour superficie
1 ha (100 m x 100 m), dimension typique d'une maille de calcul du SHE appliqué a
I'échelle d'un bassin versant. Cette parcelle est discrétisée en 400 colonnes
élémentaires de 5m x 5m dans le sens horizontal et chaque colonne est discrétisée i
son tour avec un pas de 0,02 m dans le sens vertical. Sur ce versant le SHE a été
appliqué sachant que le substratum imperméable est situé & 1lm ou 2m en dessous
de la surface du sol selon le cas traité. Cette parcelle admet deux pentes de 5% et 2%

tel que représenté dans la figure (IV.4).

Les propriétés du sol sont supposées uniformes dans une colonne mais
variables d'une colonne a l'autre. La variabilité spatiale des propriétés du sol
admet éventuellement une structure définie par un variogramme de type
exponentiel. Pour décrire la variabilité spatiale des propriétés du sol, le concept de
similitude dans les milieux poreux a été utilisé. Ainsi la génération des propriétés
du sol se raméne A la génération dans un plan d'une réalisation de la variable
aléatoire o en admettant que a suit une loi de distribution log-normale. La
distribution de Log o est décrite par sa moyenne [, 4, SOn écart-type Opr,g 4. €t la

portée a, de son semi-variogramme supposé exponentiel.

En admettant les hypothéses ci-dessus, pour procéder aux simulations de

Monte Carlo, les étapes suivantes ont été mises en cuvre:

1- Génération du facteur d'échelle a 2 l'aide de la Méthode des Bandes
Tournantes exposée plus loin dans ce chapitre (§ IV-C.3).

2- Imposition des conditions initiales et aux limites sur le versant

3- Calcul déterministe & l'aide du SHE qui simule une période de drainage
permettant une redistribution de I'eau 2 l'intérieur du domaine, un

événement pluvieux puis une deuxi¢me période de drainage.
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Fig, IV.4 Schématisation du versant simulé dans l'étude et montrant
le découpage en colonnes éléméntaires de sol pour le calcul.

Pour chacun des triplets (Uios a > OLog a » d¢) définissant la distribution des
propriétés hydrodynamiques du sol constituant le versant, vignt simulations ont
été réalisées afin d'obtenir une statistique sur les variables de sorties du modele.
Le nombre de simulations a été limité 2 20, nombre qui assure un compromis entre
un grand nombre de simulations nécessaire pour avoir une bonne estimation de la
statistique sur l'ensemble des variables de sorties d'une part et un nombre de
simulations relativement faible pour limiter le temps de calcul nécessaire pour les
simulations. Pour donner une idée, 20 simulations de 72 heures, avec des pas de
temps variables entre 36 secondes et 900 secondes, nécessitent une durée de calcul
de l'ordre de 10 heures sur une station de travail Apollo DN10000 (22Mips).

Ce genre d'approche a ¢été utilis€é avec des hypothéses plus ou moins
restrictives. Ainsi Smith et Hebbert [1979] ont considéré un découpage du bassin
versant en un ensemble de colonnes totalement indépendantes les unes des autres
p.our le calcul des écoulements dans la zone non saturée. Dans le couplage
écoulement de surface/écoulement souterrain, ils supposent que l'excés de pluie
dans une maille donnée peut ruisseler d'une maille 4 1'autre et éventuellement
s'infiltrer si les conditions hydrodynamiques du sol le permettent; ce phénoméne
est connu dans la littérature sous le nom d'effet "runon". Sharma et al [1987] de
méme que Binley et al [1989] contestent I'hypothése d'un découpage en colonnes et
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considérent 1'aspect tridimensionnel de I'écoulement de I'eau dans la zone non
saturée. En effet la nonuniformité des caractéristiques du sol induit une
nonuniformité dans le plan horizontal de la distribution des charges hydrauliques
pouvant conduire 2 des écoulements latéraux entre les colonnes de sol. Pour
montrer la faible importance des écoulements latéraux dans la zone non-saturée
nous nous inspirons du raisonnement adopté par Boulier [1985]. En effet, dans le
cas de forte variance, en deux points de calculs voisins Z; et Z,, les valeurs
extrémes atteintes par le facteur d'échelle o (pour une probabilité de 1/100 avec
OLog « = 0,5), sont a;= 0,24 et a;= 3,2 respectivement. Pour créer un gradient de
charge unitaire horizontal équivalent au seul gradient de charge imposé par la
pesanteur dans la zone non-saturée, la différence de charge devra étre de 5m
(dimension horizontale d'une maille de calcul) , @, serait alors égale 20,2 m3/m3 si
0, =0,. Or, on peut constater plus loin que les teneurs en eau qu'on obtient sont
supérieures 2 0,35 m3/m3 limitant ainsi le gradient de charge a4 0,5m. Cela prouve
que le flux horizontal dans la zone non saturée, peut E€tre négligé devant le flux

vertical.

Par ailleurs, si on veut représenter l'aspect tridimensionnel de
I'écoulement dans le sol avec des outils numériques du type différences finies ou
éléments finis, il faut que les dimensions des volumes élémentaires utilisés soient
du méme ordre de grandeur pour ne pas priviligier d'une maniére artificielle une
direction de 1'écoulement en introduisant un lissage artificiel des gradients
hydrauliques dans le sens ou le pas de discrétisation est grossier. A notre
connaissance, la seule étude qui respecte ce critere, dans le domaine des
écoulements tridimensionnels de l'eau dans le sol et qui tient compte de la
variabilité spatiale des propriétés du sol est celle d'Ababou [1988] appliquée a un
volume relativement réduit (14m x 14 m x 5,2 m) avec un volume élémentaire de
calcul (0,2m x 0,2m x0,1m). Ce genre de modele n'est pas encore applicable a
I'échelle d'une grande parcelle de terrain en raison de l'immensité des systémes

numériques que cela entraine (quelques centaines de milliers de nceuds).

De plus la présente étude se distingue de celle de Binley et al [1989] par le
fait que dans leur étude ils ne tiennent pas compte de l'effet "runon” alors que
dans le SHE il y a couplage entre le ruissellement et 1'écoulement dans la zone
non-saturée. Ceci peut affecter significativement la portée des conclusions a tirer
et d'autant plus que d'aprés Smith et Hebbert [1976], l'agencement relatif de zones
a fortes conductivités hydrauliques avec «celles & faibles conductivités

hydrauliques serait d'une importance majeure car dans un cas l'excés d'eau
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provenant de l'une peut s'infiltrer dans l'autre (forte perméabilité en aval) tandis
qu'une configuration différente (faible conductivité en aval) ne fait qu'aggraver

le ruissellement.

Reste a4 souligner que l'analyse des résultats sera axée sur le ruissellement
et linfiltration sans trop s'attarder sur 1'écoulement dans la nappe. Ce dernier
domaine, en effet sort du cadre de notre travail et mérite 3 lui seul une étude trés
détaillée. Cependant il a ¢été jugé nécessaire d'en tenir compte au stade de la
modélisation pour ne pas biaiser les résultats en imposant une condition A la limite

inférieure du domaine qui serait trés artificielle.

2

IV-C-§) Bréve présentation de la Méthode des Bandes Tournantes

Cette méthode sert 3 générer un champ d'une variable aléatoire suivant
une loi normale de moyenne nulle et d'écart type unitaire dans des domaines bi-
ou tridimensionnels. Une transformation permet de passer & un autre type de
distibution. La Méthode des Bandes Tournantes a été introduite pour la premiére
fois par Matheron [1973]. Ici nous en présentons un bref rappel. Le lecteur
intéressé par plus détails pourra consulter les ouvrages spécialisés A cet égard
(e.g. Mantoglou et Wilson [1982], Bras et Rodriguez-Iturbe - [1985], Munoz-Pardo

[1987]).

Le principe consiste a générer plusieurs réalisations discrétes mono-
dimensionnelles sur un faisceau de droites issues d'un méme point O et de les
utiliser pour générer la valeur d'une réalisation Z(x) dans un plan ou dans un
volume, comme une somme pondérée des valeurs associées des processus linéaires
générés sur les lignes. Des développements mathématiques permettent de déduire
la fonction de covariance des processus monodimensionnels a partir d'une

covariance imposée au processus bi- ou tridimensionnel 3 simuler.

Pour la génération d'un champ bidimensionnel, les étapes citées par

Marchand [1988] sont les suivantes:

1- Génération de L lignes issues d'une origine arbitraire O. L'angle 0jque
font ces droites avec 1'axe des- abscisses suit une loi uniforme dans
I'intervalle [0, 2=x[.
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2- Génération sur chaque ligne j d'un processus discret stationnaire
d'ordre 2, Z;({), de moyenne nulle et de covariance Covj(Ag;) ol §; est
I'abscisse le long de la ligne jet Covj(A{j) la fonction de covariance
monodimensionnelle associée a Cov(h).

3- Correspondance entre un point X dans le domaine 2-D avec la valeur -
associée sur la ligne jpar projection orthogonale.

4 - Répétition de I'étape 3 pour chacune des lignes j avec superposition des

valeurs au point X.

Ligne J

QY

Fig. IV.5 Représentation schématique du domaine d'étude et des
lignes des bandes tournantes (D’aprés Mantoglou et Wilson [1982].
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La_figure (IV.5) montre un point X dans l'espace 2-D ayant pour vecteur
directeur x et admettant pour projection sur la ligne jle point Xj situé 2 I'abscisse

{xj et pour valeur de la réalisation du processus aléatoire sur la ligne j, Z;j({x;).
Cette figure intégre les trois premiéres é&tapes citées ci-dessus. La superposition

des valeurs obtenues A partir des L lignes donne la valeur au point X:

x.uj)

L
1 . )
Z(X)-VE.ZI‘Z](x.uJ (IV.10)

dans laquelle 7]_ désigne le vecteur unitaire de la lignej.

La Méthode des Bandes Tournantes tire son nom des segments discrétisés -
ou bandes - sur chacune des lignes du fait du caractére discret de la génération
monodimensionnelle. Comme les lignes "tournent" entre 0 et 2z les bandes 3 leur
tour "tournent" et c'est la raison pour laquelle Matheron [1973] donna ce nom &

cette méthode.

Pour obtenir la fonction de covariance du processus monodimensionnel,
dans le cas d'une génération d'un processus bidimensionnel, on a recours aux
techniques 'd'analyse spectrale. Ici nous n'allons pas développer ce passage mais
nous nous contentons de donner l'expression de la valeur en un point sur une

droite tournante. D'aprés Mantoglou et Wilson [1982] celle-ci s'écrit:

M
Zi(t) =2. Z [S1(@0).40]1/2. cos (o L+6x) (1V.11)
k=1
avec:
M: nombre d'harmoniques considérés,
Si: fonction de densité spectrale de la fonction aléatoire du processus

unidimensionnel, Sj est supposée symétrique et nulle en dehors de

I'intervalle [-Q,+Q],

ok angle indépendant tiré dans une distribution uniforme entre 0 et
2x,

Aw fréquence de discrétisation, Aw = Q/M,

Qg = (k-1/2). Ao,

mi{ = 0k + 6w, ol o est une fréquence aléatoire introduite pour éviter

des périodicités. Elle est tirée dans une Iloi uniforme sur
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l'intervalle [-A®'/2, +A®'/2] avec Aw' << Aw. Ici nous avons posé
Aw' = Aw/20 d'aprés Shinozuka et Jan [1972].

Dans notre étude nous avons utilis€ pour le processus bidimensionnel un

variogramme exponentiel de la forme:
Y(X) = 62 exp (-x/ae) (IV.12)

ol ag = a/3,16 et a la portée du variogramme sphérique équivalent (Munoz-Pardo

[1987]).

Dans ces conditions Sj(w) s'exprime de la maniére suivante:

-312

S1(0) = 172. 62. 0. 222. [1+02. 2¢2] (IV.13)

Les valeurs des parameétres adoptées sont les suivantes:

L = 32 lignes tournantes,

M = 100 harmoniques,

Q = ag/ 40

Al = min(0,10 a.; 0,25 Ax); Ax étant l'intervalle de discrétisation dans le

domaine bidimensionnel.

La validation du générateur aléatoire est présentée dans 1'Annexe AS ainsi
qu'une discussion sur la valeur moyenne du processus et le nombre équivalent

d'échantillons indépendants.

La figure (IV.6) montre un exemple de Il'histogramme et de deux
variogrammes des facteurs d'échelles ainsi générés par la Méthode des Bandes
" Tournantes et sur lesquels une transformation exponentielle a été effectuée de
maniére 3 ce que la variable aléatoire o (facteur d'échelle) suive une loi log-

normale de valeur moyenne égale a I'unité.
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Fig. IV.6 (a) Exemple d'histogramme des valeurs générées par la
Méthode des Bandes Tournantes. (b) Histogramme des facteurs
d'échelle (aprés la transformation exponentielle). (¢) Variogramme des
valeurs brutes (générées par la Méthode des Bandes Tournantes), les
tirets représentent le variogramme théorique.
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2

IV-C-‘[) Présentation des cas examinés

Dans I'étude des effets de 1la variabilité spatiale des propriétés
hydrodynamiques du sol sur les écoulements souterrains et superficiels, trois cas

ont été envisagés de maniére A obtenir des mécanismes différents.

Dans le premier cas, le sol de référence (¢ = 1) dont les caractéristiques
hydrodynamiques sont données, figure (IV.7), a pour conductivité a saturation
Kg,ref = 8,33 106 m/s (30 mm/h). La fonction X ref{ 8) est exprimée par la formule

d'Averjanov [1950] :

0-8
Kee(®) = K, ref (es . err)n (1V.14)

et la courbe de rétention est exprimée par la formule de Brooks et Corey modifiée
telle qu'elle est présentée a 1'Annexe A2. Les valeurs des différents paramétres
relatifs aux caractéristiques hydrodynamiques du sol sont les suivantes: 6g= 0,52
m3/m3; 6= 0,10 m3/m3; n =9,0; A = 0,33 et y, = 0,15 m.

La durée de la simulation est de 72 heures, dont les premiéres 48h
correspondent 4 une période de drainage, suivie de 8h de pluie, puis de 16 heures
de drainage. L'intensité de la pluie P = 1,38. 106 m/s (5 mm/h) est inféricure 2 la
conductivité 2 saturation du sol de référence (P/K ;s = 0,166). Le substratum
imperméable est supposé & lm en dessous de la surface du sol. Le niveau initial de
la nappe est suffisamment bas par rapport a la surface du sol (-0,90 m), afin que le
sol ne soit pas saturé pendant l'év€nement pluvieux d'une durée de 8 heures. Un
équilibre hydrostatique est supposé avoir lieu initialement dans chacune des
colonnes de sol. Dans ce cas, le ruissellement ne se produit pas, le couplage entre
les colonnes de sol, considérées indépendantes dans la zone non saturée, n'a pas
lieu et par suite la structure spatiale de 1'échantillon n'intervient pas dans  le
modéle. Notons également que la nappe est suffisamment basse pour ne pas
influencer significativement la progression du front humide & partir de la
surface. Les seuls paramétres intervenant pour déterminer la variabilité du
facteur d'échelle sont la valeur moyenne et la variance. Deux simulations Aget By
correspondant 2 deux valeurs de Opog o Ot €té examinées. La valeur de p, est fixée i
1 d'aprés la définition du facteur d'échelle. Le tableau (IV.3) précise les valeurs
affectées 4 opog o pour chacun des cas traités.
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Dans le deuxi¢éme cas, sur la méme parcelle que celle définie pour le
premier cas, on applique le méme événement pluvieux avec un niveau initial de la
nappe 4 0,5 m en dessous de la surface du sol. La saturation de la surface du sol a
lieu suite 2 un exhaussement du niveau de la nappe: cela correspond au
mécanisme de ruissellement par saturation connu sous le nom de mécanisme de
Dunne, présenté au chapitre I (§I.C). L'information spatiale relative 2 la
distribution des propriétés du sol intervient dans ce cas. En effet, l'exceés de
l'apport de la pluie par rapport a l'infiltration en un point donné du versant
contribue au ruissellement et 4 la quantité d'eau qui peut éventuellement
s'infiltrer dans les zones situées sur les chemins du ruissellement en aval du point
en question. Par ailleurs, l'excés de la pluie provenant de l'amont d'un point fait
partiec de l'apport d'eau en ce point. Par conséquent, le ruissellement provenant de
l'amont peut occasionner la submersion précoce d'un point méme si ce dernier
devait atteindre la saturation en surface plus tardivement par le seul apport de la
pluie. Smith et Hebbert [1979] ont montré l'effet de la structure de la variabilité
spatiale des propriétés du sol sur la forme de I'hydrogramme, du débit de
ruissellement et du temps de submersion. Cependant ces auteurs se sont limités 2
I'étude du mécanisme hortonien et au cas d'une configuration aléatoire non
structurée et i deux configurations déterministes différentes. Dans notre é&tude,
quatre types de configurations spatiales sont considérées:

- distribution du facteur d'échelle totalement aléatoire sans aucune structure
spatiale (séric de simulations A;);
- corrélation spatiale avec une portée de 15m (série de simulations B;);
- corrélation spatiale avec une portée de 30m (séric de simulations C,);
- distribution déterministe homogéne sur le versant (simulation R;).
et nous nous sommes contenté d'analyser les effets de la structure spatiale pour

une seule valeur de GLog o (OLog « = 0,5) afin de limiter le nombre de simulations vu

les temps de calcul que cela entrafne.

- Le troisitme cas est choisi de maniére & obtenir un mécanisme de
ruissellement hortonien. Le sol de référence (a = 1) posséde les caractéristiques
hydrodynamiques présentées dans la figure (IV.8), sa conductivité A saturation est
de 4,17 .10-7 m/s. Les fonctions décrivant les caratéristiques hydrodynamiques du
sol sont celles d'Averjanov (éq 1V.14) et Brooks et Corey modifiée (c.f. Annexe A3)
avec les coefficients suivants: 0g= 0,52 m3/m3 6,= 0,10 m3/m3; n = 10,0; A = 0,28 et vy,
= 0,67 m. L'intensité de la pluie est 2,77. 10'.6 m/s (10 mm/h) constante sur une

durée de 8h. Le substratum imperméable est situé 3 2m sous la surface du sol.
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Cas traité Dénomination de Ks ref Pression Portée Ologax

la simulation (m/s) effective initiale (m)

3 la surface du sol

Sans A 8,33 .10°¢ -0,50 - 0,5
ruissellement By 8,33 .10°6 -0,50 - 1,0
Mécanisme de A 8,33 .10°6 -0,90 00 0,5
Dunne B, 8,33 .10°6 -0,90 15 0,5
o) 8,33 .10°6 -0,90 30 0,5

R, 6,48 .10°6 -0,90 -
Mécanisme A 4,16, 1077 -3,0 00 0,5
d'Horton B, 4,16. 10°7 -3,0 15 - 0,5
(o} 4,16. 107 -3,0 30 0,5

R, 3,24 .1077 -3,0 - -

Tableau IV.3 Différents cas considérés dans I'étude de la variabilité
spatiale des propriétés du sol.

L'état initial correspond a un équilibre hydrostatique sur chaque verticale avec
une valeur de la pression effective en surface de -3m. Une période de 24 heures de
drainage précéde le début de la pluie. Cet instant correspond a4 t = 0 heure. La durée
totale de chacune des vingt simulations est limitée a 72 heures. Comme dans le
deuxiéme cas, quatre configurations différentes ont été considérées:

- distribution du facteur d'échelle totalement aléatoire sans aucune structure

spatiale (série de simulations Aj);
- corrélation spatiale avec une portée de 15m (série de simulations B,);
- corrélation spatiale avec une portée de 30m (série de simulations C,);

- distribution déterministe homogéne sur le versant (simulation R;).

IV-C-4) Résultats et dicussion

IV-C-4.1) SOL A FORTE CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE SANS PRODUCTION DE
RUISSELLEMENT

Les figures (IV.9.a) et (IV.9.b) montrent le profil moyen de la teneur en
eau pour les 400 colonnes de sol pour les cas Ag et Bp respectivement avec le

fuseau d'un écart-type aux instants t = Oh et t = 4h. Sur ces graphiques sont aussi

reportés les profils obtenus pour le sol de référence (o = 1).
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Pour le cas Aq, le profil calculé pour le sol de référence coincide avec le
profil moyen dans la partie supérieure (-0,6 m < z < 0 m). Dans la partie inférieure
(z < -0,6m), le profil donné par le sol de référence ne reproduit pas la forme du

profil moyen mais tout de méme reste dans l'intervalle tun écart-type.

Pour le cas Bg, l'écart entre le profil moyen et celui calculé avec le sol de
référence s'étale sur toute la profondeur aux instants t = O heure et t = 4 heures. Ce
qui montre que le sol de référence n'est pas capable de reproduire le
comportement moyen d'un sol hétérogéne.

Pour essayer de déterminer un “sol équivalent”, sol homogéne sur la
totalité du versant capable de reproduire le comportement moyen, nous avons fait

le raisonnement suivant:

A 1'équilibre hydrostatique, le sol équivalent doit retenir autant d'eau que
le sol hétérogéne, ce qui revient 2 dire que pour une pression effective donnée, la
teneur en eau correspondante pour le sol équivalent est égale 2 la teneur en eau
moyenne retenue par le sol hétérogéne. La détermination de la courbe de

rétention s'en suit. La figure (IV.10) schématise la détermination de la courbe de

rétention du "sol équivalent".

Fig. IV.10 Schématisation de la
détermination de la courbe de
rétention du "sol équivalent”
{courbe tracée avec les tirets).
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En ce qui concerne la fonction K(8), elle est supposée s'exprimer par la
fonction d'Averjanov [1950] (c.f. eq. IV.14). Or les paramétres qui y interviennent
sont: O, O, (teneurs en eau A saturation et résiduelle 'respectivement), n
(coefficient empirique) et K (conductivité a saturation). Les deux premiers
paramétres sont conservés du fait qu'ils sont considérés constants sur tout le
versant. Reste a estimer les valeurs de Ket n. Binley et al [1989] présentent une
étude bibliographique intéressante faisant la synthése des études concernant
I'estimation de la conductivité hydraulique & saturation du milieu équivalent, le
tableau (IV.4) extrait de leur étude, complété et remis & jour, résume les résultats

trouvés jusqu'a présent par les -différents auteurs.

De cette synthése, pour le cas unidimensionnel non-permanent non-
saturée, la définition de la conductivité effective n'est pas claire. Cependant pour
le "milieu équivalent" la valeur de la moyenne géométrique K sera adoptée
comme la conductivité hydraulique 3 saturation. Le calcul de la moyenne
géométrique est rappelé dans !'Annexe A6. Une fois la valeur de conductivité a
saturation du "milieu équivalent”, notée K, ,, déterminée (valeur fournie dans le

tableau IV.3 relative aux cas R;et Rp), celle du coefficient n est obtenue par

calage.
Auteurs Type de I'écoulement Conductivité hydraulique
; effective, Keff
Cardwell et Parson [1945] 2-D permanent saturé Keff=KG
Warren et Prince [1961] 3-D permanent saturé (faible variabilité) Kerr=Kg
Gutjhar et al [1978] 2-D permanent saturé Kefi=KG
3-D permanent saturé Keff2KG
Dagan [1979] 2-D permanent saturé Keti=Kg
3-D permanent saturé Keff2Kg
Smith et Freeze [1979] 2-D uniforme permanent saturé Kefr=Kg
Smith et Hebbert [1979] 1-D permanent non-saturé Ketf=Kg -
Yeh et al [1985] 3-D permanent non-saturé Reff2Kg
Freeze [1975] 1-D non-permanent saturé non défini
Russo et Bresler [1981] 1-D non-permanent non-saturé : non défini
Bresler et Dagan [1983] 1-D non-permanent non-saturé non défini
Boulier [1985] 1-D non-permanent non-saturé non défini
El-Kadi [1987] 1-D non-permanent non-saturé Keff=Kg
Unlii et al [1990] 1-D non-permanent non-saturé Keff=Kg
El-Kadi et Brustaert [1985] 2-D non-permanent saturé (longues périodes) Kesr=Kg
Dagan [1982] 3-D non-permanent saturé (longues périodes) Keff2Kg

Tableau IV.4 Synthése des résultats des études concernant la
détermination de la conductivité hydraulique @ saturation d'un milieu
equivalent. (D'aprés Binley et al [1989], complété et remis a jour).
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Les figures (IV.11.a) et (IV.11.b) montrent les profils hydriques aux
" instants t =0h, t = 1h, t = 2h, t = 4h et t = 6h pour les cas Aget Bycomparés i ceux
obtenus avec le meilleur calage du coefficient n du "milieu équivalent". La valeur

de n pour le casAgest 8,5 et pour By, n= 7,2.

Dans le cas Ay, la qualité du calage est exceptionnelle, le milieu équivalent

reproduit trés bien le comportement moyen du sol hétérogéne. Par contre dans le
cas de forte variabilité (cas Bgy), l'accord entre le profil prédit en utilisant le

concept du "milieu équivalent” n'est pas satisfaisant. Notons que dans la procédure
de calage visuel, nous avons essayé de reproduire 1'évolution de la teneur en eau

en surface du fait que c'est le facteur qui détermine le temps de submersion.

A ce stade de I'étude, la seule conclusion a tirer, est que pour une forte

variabilité la méthode présentée ci-dessus n'est pas capable de prédire les
caractéristiques du “"milieu équivalent” . Mais pour la faible variabilité (orog o = 0.5)

il reste 2 vérifier si pour d'autres conditions initiales et aux limites ce "milieu
équivalent" conserve sa validité. La réponse est apportée dans la suite de ce

chapitre.

Aprés 1'étude du comportement moyen, un point intéressant reste 2

examiner, c'est 1'étude de la distribution de la teneur en eau en surface.

Les figures (IV.12.a) a (IV.12.d) montrent la densité de probabilité et la
probabilité cumulée de la distribution de la teneur en eau en surface pour les cas
Aget Bg. Au temps t = 0 h (aprés la période de drainage), l'allure de la distribution
de la teneur en eau en surface ressemble nettement 2 une distribution log-
normale. Dés le début de la pluie (t = 1 h), la distribution tend 2 devenir symétrique
et ressemble 3 une distribution normale. Cette distribution est tronquée a la valeur
6 = 0,(0,52 m3/m3), indiquant la présence de quelques mailles saturées en surface

(t= 6 h), ce qui correspond au flaquage ou au début de ruissellement.

Ces résultats sont différents de ceux obtenus par Boulier [1985] qui
observe une distribution normale surtout aprés la période de drainage. En fait ceci
est probablement di au type de la condition 4 la limite inférieure du modele
utilisé. Dans le cas présent, cette condition est imposée par le niveau de la nappe
situé initialement 3 une distance de -0,90 m de la surface du sol, contrairement au

’ .o . - h
cas traité par Boulier qui considére une condition de drainage gravitaire (%Z'= 0).
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Fig. IV.13 Evolution de [l'écari-type de la
teneur en eau @ la surface du sol en fonction
du temps pour les deux cas de figures Ap et
B définis par wune écart-type du facteur
d'échelle de 0,5 et 1 respectivement.
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Temps (h)

La figure (IV.13) présente l'évolution de I'écart-type de la teneur en eau
en surface A différents instants, pour les cas Aget By. Juste avant le début de la
pluie (t = Oh) la différence est importante, mais une fois que la pluic commence,
cette différence s'estompe et méme on remarque que l'écart-type relatif au cas By
devient inférieur 2 celui de Ay. Ce phénomene s'explique facilement par le fait
que pour le sol A forte variabilité, certaines zones ont atteint la saturation limitant
ainsi l'intervalle de variation de la teneur en eau par la valeur de §,. De méme il
faut noter que la valeur de I'écart-type tend 2 se stabiliser en surface car le
régime permanent est pratiquement atteint. Rappelons que le régime permanent
dans le cas d'une intensité de pluie plus faible que la conductivité hydraulique 2
saturation correspond A un profil de la teneur en eau constant au voisinage de la
surface du sol, et la résolution de I'équation de Richards implique I'égalité
K(0,,) =P, o P est l'intensité de la pluiec et 84 la tencur en eau en surface.

IV-C-4.2) SOL A FORTE CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE:
RUISSELLEMENT SELON LE MECANISME DE DUNNE.

La premidre étape dans cette partic consiste 2 vérifier si le "sol
équivalent” défini dans le cas précédent (cas Ag) est capable de reproduire le
comportement du sol hétérogéne pour des conditions différentes définies pour les
cas A;, B, et C;. Rappelons que pour ces cas on utilise le méme sol que pour le cas

A, mais avec un niveau initial de la nappe 32 0,5 m sous la surface du sol et une

intensié de pluie de 5 mm/h (1,38 .106m/s)
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La figure (IV.14) montre les profils de la teneur en eau aux instants t = Oh,
t = 1h, t = 2h, t = 4h et t = 6h, pour les cas A;et le cas R;. Ce dernier cas correspond 2
un versant de sol homogéne dont les caractéristiques hydrodynamiques sont celles
du "milieu équivalent" défini dans le cas Ayg. La correspondance cette fois n'est pas
aussi bonne que pour le cas Aj. Le profil de la teneur en eau obtenu par calcul
stochastique et plus étalé en profondeur. Cette diffusion est diie & la présence de
zones de sol a texture grossiére qui ne retiennent pas I'eau ce qui fait qu'en
moyenne le niveau ol le sol est totalement saturé est plus bas dans le cas
stochastique que dans le cas déterministe. De méme, en surface le méme
raisonnement peut étre appliqué, mais le sol 3 texture fine entre en jeu pour

retenir l'cau et augmenter la teneur en eau moyenne en surface.

Pour étudier l'effet de la structure de la variabilité spatiale de la teneur en
eau 2 la surface du sol, la probabilité cumulée de la distribution de la teneur en eaun
A différents instants a été reportée dans la figure (IV.15) et ceci pour les trois
séries de simulations A;, B; et C, respectivement. Il apparait sur cette figure qu'au
début de l'événement pluvieux (t = 1h) la structure spatiale ne manifeste aucune
influence significative sur la probabilité de distribution de la teneur en eau en
surface, mais au cours du temps et surtout quand apparait le ruissellement la
structure spatiale du sol intervient dans la redistribution de l'eau en surface. Pour
confirmer ce résultat, le test du %2 (chi-deux)a été employé pour comparer les
trois distributions de la teneur en eau & la surface du sol & différents instants. Les
résultats sont donnés dans le tableau (IV.5). La largeur des intervalles définissant
I'histogramme sur lesquels a été appliqué le test est fixée a 0,01 (m3/m3), le
nombre d'intervalles est donné dans le tableau. Le seuil d'admission est fixé 3 90%.

Ce test met en évidence que le comportement des cas B et C; est trés proche
au cours du temps, par contre celui de Aj comparé 3 Bj et 3 C; différe & partir du
temps t = Sh pour Bjett = 6h pour C;, moment ou débute le ruissellement.

La figure (IV.16) montre les hydrogrammes du ruissellement qui se
déverse dans le canal. On distingue nettement I'effet de la structure de la
distribution des propriétés du sol. En effet, la probabilité d'avoir des zones saturées
en surface et qui soient juxtaposées augmente avec la port€ée du variogramme. Par
conséquent, l'excés de l'apport de la pluie par rapport a linfiltration qui participe
au ruissellement a plus de chance d'atteindre la zone de 1'écoulement concentré
(le canal) sans s'infiltrer dans des zones qui n'ont pas encore atteint la saturation

en surface. Par contre dans le cas ou la distribution des propriétés du sol n'admet
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Sans structure spatiale (A;)/  Sans structure spatiale (A;)/ Portée 15 m (By)/
Portée 30 m (C,) Portée 15 m (B)) Portée 30 m (C;)
Temps 2 2 2

™ 2% n X 2% o 1’ 25 n X’
0 2,33 17 9,31 3,39 17 9,31 1,59 17 9,31
1 2,29 17 9,31 3,77 17 9,31 1,03 17 9,31
2 1,10 17 9,31 3,34 17 9,31 1,92 17 9,31
3 2,40 17 9,31 2,97 17 9,31 2,22 17 9,31
4 4,96 17 9,31 4,09 17 9,31 3,82 17 9,31
5 10,28 17 9,31 6,48 17 9,31 3,22 17 9,31
6 22,38. 17 9,31 17,92 17 9,31 3,38 17 9,31
7 61,96 15 7,79 38,27 15 7,79 4,53 17 7,79
8 62,43 12 5,58 32,09 12 5,58 4,25 16 8,55

Tableaun IV.5 Test du xz appliqué a la distribution de la teneur en
eau en surface pour les cas Aj, B} et C1 croisés deux a deux. x°
désigne la valeur théorique tirées des tables d’Abramowitz et Stegun

[1964] pour un seuil 90% et Zu? la valeur calculée A partir des

histogrammes expérimentaux, n désigne le nombre d'intervalles.

aucune structure spatiale, les zones saturées en surfaces et celles qui ne le sont
pas sont enchevétrées et l'excés d'eau provenant de l'amont a de fortes chances de
rencontrer une zone qui n'est pas encore saturée en surface et de s'y infiltrer.
Ceci est confirmé par l'observation de la distribution des temps de submersion
présentée (figure IV.17) ou l'on constate que plus la portée du variogramme est
grande et plus la surface saturée du versant 2 un instant donné est faible. Les
figures (IV.18.a) et (IV.18.b) montrent la distribution spatiale de I'épaisseur de la
lame d'eau -sur le versant A& différent instants et ceci pour deux réalisations
différentes 1'une appartenant 2 la série A;et l'autre & la série C;. On voit
clairement dans le premier cas, 3 t = 3h et t = 4h, que les mailles saturées en
surface sont aléatoirement éparpillées sur la surface du versant. Par contre dans
le deuxiéme cas les mailles saturées sont connectées entre elles constituant ainsi
des chemins sur lesquels le ruissellement atteint le canal sans rencontrer de zones

non saturées en surface.

Par ailleurs, l'hydrogramme de ruissellement produit par le versant avec le
"sol équivalent " a été reporté sur la figure (IV.16). On constate une remontée
rapide du débit due 2a la saturation instantanée sur tout le versant. Le débit
maximal est plus important que dans les cas de sol hétérogéne (cas A, Byet Cy). La
réponse du versant avec le sol homogene est nettement différente de celle’ d'un sol

hétérogéne ce qui met en cause la validit€é du concept de "sol équivalent".



123

!
i 4 -
_ i == sol equiv.
0.01 i == a=30m
. T : **> a=15m
] = — a=0m
(3] -
E .
B 0.005-
@
D -
/.
L
4 b
i L
0.0 IIIIIIIITI'IIﬁ*l[llII[l'il||lxllllllllxllrlllrrrlr
0.0 25 5.0 75 10.0 12.5 15.0 17.5 20.0 225
Temps (h)
Fig. IV.16 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
dans le canal calculés a partir des trois séries de
simulations Ay, By et C; stochastiques et celle du versant avec le
"sol équivalent”.
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Le tableau (IV.6) présente les moyennes des volumes totaux ruisselés et
infiltrés et les débits maximaux de ruissellement (moyennés sur les 20
réalisations) relatifs aux cas A, Bl et C, avec les valeurs des écarts-types et des
coefficients de variation respectifs. L'examen de ces tableaux montre que le
voluine total infiltré est pratiquement indépendant de la structure spatiale de la
distribution des propriétés du sol. En effet, dans le cas du mécanisme de Dunne, le
volume d'eau infiltré est déterminé par le déficit en eau sur le versant au début de
la pluie. D'autre part, le débit maximal moyen de ruissellement diminue quand la
portée augmente. Cela provient du fait que dans le cas ol la portée est grande le
ruissellement commence plus t6t, mais certaines zones ne sont pas encore saturées
et elles jouent le réle de tampon quand le débit augmente. De plus I'examen du
tableau (IV.6) révele que la valeur des écart-types estimés augmente
significativement avec la portée du variogramme, ce qui est normal car plus la
portée est grande et plus le nombre d'éléments équivalents indépendants dans
I'échantillon est faible, ceci est expliqué dans 1'Annexe AS. Les figures (IV.19.a) i
(IV.19.f) montrent les hydrogrammes de ruissellement et les débits d'infiltration
avec les fuseaux d'un écart-type pour les trois configurations A;, B; et C;. On
notera que le volume d'eau infiltré n'est autre que le complément du volume d'eau
ruisselé par rapport au volume total de l'a[;port de la pluie et pour cela on retrouve
les mémes valeurs des écarts-types relatifs 4 ces volumes. Par conséquent, comme
dans ce cas précis le volume d'eau infiltré est plus important que celui ruisselé le
coefficient de variation calculé pour le volume d'eau ruisselé est plus grand que

celui calculé pour le volume d'eau infiltré.

Cas Volume total ruisselé Volume total infiltré Débit maximal
étudié du ruissellement
v o] v B c cv v} c cv

(m3) (m?) (%) (m3) (m3) (%) Q03 m¥s) (103 m¥s) (%)

Ay 60,62 5,30 8,74 339,39 5,30 1,56 10,74 0,65 6,05
B, 58,64 10,64 18,06 341,36 10,64 3,11 8,57 1,68 19,67
C 60,62 19,86 32,76 339,38 19,86 5,84 7,97 1,92 24,06

Tableau IV.6 Effets de la variabilité saptiale des
caractéristiques du sol sur les volumes d’eau participant
au ruissellement et @ linfiltration dans le cas du
mécanisme de Dunne.



127

‘2dk1-14037 un F auuakow 1naja vy ‘gjuutod ua sausy|
$9] 12 Sauuakows SAN3[VA 53] UIIUISP4daL SINUIUOD saudy saq '(f12
28Y)in1a(araq-3f)lg‘(pravw 8if) 'y suoyvpnus ap sva
§31 4nod S3[NoDI (SDQ U3) IUDSI2A NP F11|DI0] D] NS uonvafug 12 (1moy
u2) JUVSAIA NP [DAD,) D JUII||FSSINL 2P sounupa804pKIy 6I°'AI “S14

(y) sdwa}

(2)

- | () - | (v)

(s/ew) uonenyui



DEBIT DE
LA NAPPE (m3/s)

128

La figure (IV.20) est présentée a titre indicatif pour montrer le débit
moyen drainé par la nappe dans le canal avec l'intervalle d'un écart-type autour
de la moyenne, et ceci pour la série de simulations A;. Sur le méme graphique est
présenté le débit de drainage calculé avec le sol de référence (@ = 1). On observe
qu'il y a une différence de l'ordre de 20% entre le débit maximum moyen généré
par le versant hétérogéne et celui du sol de référence homogeéne. Ceci peut
s'interpréter facilement du fait que dans le sol hétérogéne, les zones de forte
perméabilité constituent des chemins d'écoulement privilégi€s qui acheminent
I'eau plus rapidement vers le canal et induisent une différence dans les temps de

réponse et dans les débits maximaux de drainage estimés pour un sol homogéne et

un sol hétérogéne.

8.0*10™
6.010™
4.0*107

2.0"10™ -,

0.010° ! ] ' | TEMPS (h)

Fig. IV.20 Hydrogramme de drainage de la nappe dans le canal situé
a l'aval du versant. Ces résultats correspondent a la série de
simulations A;. Le trait continu représente le débit moyen, en
pointillé, le débit moyen + un écart-type, et en tirets, le débit généré
par le versant avec le sol de référence (o= 1).

IV-C-4.3) SOL A FAIBLE CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE:
RUISSELLEMENT SELON LE MECANISME DE HORTON.

Dans le cas ou l'intensité de la pluie est plus forte que la conductivité
moyenne 3 saturation sur le versant, il faut s'attendre 4 un ruissellement suite 2
une saturation de la surface du sol indépendamment du niveau de la nappe, c'est le
mécanisme de Horton. Dans ce cas, tant que le ruissellement n'est pas amorcé, les
colonnes de sol se comportent indépendamment les unes des autres. L'examen du
débit d'infiltratrion et de ruissellement calculés pour les cas A,, Byet C, (c.f.
figures IV.21 et IV.22) confirme ce qui précéde. En effet le débit d'infiltration est
pratiquement le méme pour les trois cas tant que le ruissellement n'est pas

amorcé. Une fois le ruissellement initié, on remarque une différence dans les
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débits d'infiltration qui se répercute en une différence dans les débits de
ruissellement. Une troisiéme phase finale apparait quand la quasi-totalité du
versant est saturée en surface: ce n'est plus l'apport de l'eau a la surface du sol qui
détermine le débit d'infiltration mais ce sont les propriétés du sol. Comme dans les
trois cas on a la méme distribution statistique (indépendamment. de I'information

spatiale) on retrouve le méme débit d'infiltration et par suite le méme débit de

ruissellement.

La figure (IV.23) montre la distribution du temps de submersion. On
retrouve ici un résultat qui ressemble A celui obtenu dans le cas du mécanisme de

Dunne 2 savoir que la portée fait en sorte qu'elle tend a retarder la saturation du

versant.
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Fig. IV.21 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
dans le canal calculés a partir des trois séries de
simulations A, , By et C, stochastiques et celle du versant avec le
sol de référence (o= 1).
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Fig. IV.22 Infiltration sur tout le versant en fonction du temps
calculée a partir des trois séries de simulations A, , Bz et C,
stochastiques et celle du versant avec le sol de référence (0t=1).
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Revenons maintenant 2 la définition du "sol équivalent". Par définition ce
sol devrait A la fois reproduire le débit d'infiltration et le débit de ruissellement. Or
un sol homogéne ne peut ruisseler que s'il est totalement saturé en surface, ce qui
n'est pas le cas d'un sol hétérogéne ou la teneur moyenne en eau a la surface du
sol peut étre inférieure 2 la teneur 2 saturation du sol, mais certaines zones
saturées constituent les zones de production de ruissellement. Par suite, une
simple équation du type Richards (éq. 1.9) ne peut pas décrire I'écoulement de

I'eau dans un sol hétérogene.

Dans la littérature plusieurs tentatives ont été présentées pour déterminer
un sol équivalent capable de reproduire le comportement moyen d'un sol
hétérogene. Dans la plupart des cas, le critére €tait de retrouver un sol qui donne
le méme débit d'infiltration en régime stationnaire que le sol hétérogéne sans se

soucier du ruissellement.
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Fig. IV.23 Densité de probabilité de distribution de temps de
submersion (lignes en escalier) et probabilité cumulée (lignes avec

marqueurs) pour les trois familles de simulation A; (trait continu)
B; (pointillé) et C; (tirets).
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Smith et Hebbert [1979] ont considéré seulement la variabilité de la
fonction K(0) sur le versant en admettant que K, suit une distribution log-normale
et ils ont négligé la variabilité de la courbe de rétention. La conductivité
hydraulique a saturation du sol équivalent qu'ils ont obtenue est égale 3 la

moyenne géométrique Kg.

Warrick et Amoozegar-Fard [1979] ont utilis€¢ la méthode de mise en facteur
d'échelle pour étudier les effets de la variabilité spatiale des propriétés du sol sur
l'infiltration. Ils ont montré qu'il était possible de reproduire le flux d'infiltration
moyen 2 long terme en utilisant un sol dont le facteur d'échelle est égal A 1'unité.
Mais dans leur étude, en essayant de reproduire les résultats expérimentaux de
Nielsen et al [1973] ils ont imposé la valeur de la temeur en moyenne mesurée sur
le terfain (valeur différente de la teneur en eau & saturation) sur toutes les
colonnes de sol, puis pour reproduire le flux d'infiltration A l'aide d'une simulation
déterministe, ils ont utilisé le sol de référence (oo = 1) et modifié la teneur en eau 2
la surface du sol de maniére A reproduire le flux calculé pour la réalisation
stochasique. La valeur de la teneur en eau en surface ainsi obtenue Etait
différente de 6,. Leur approche apparait trop artificiclle car on ne voit 8 quoi
correspond en réalité une valeur de la teneur imposée a la surface d'un versant

constitué d'un sol homogéne.

Dans les figures (IV.21) et (IV.22) les débits d'infiltration et de
ruissellement calculés a partir du sol de référence (¢ = 1) homogene sur le versant
ont été reportés. Une différence non négligeable peut é&tre apergue sur les
graphiques montrant que le sol de référence est loin d'étre le "sol équivalent”.

Cas Volume total ruisselé Volume total infiltré Débit maximal
étudié de ruissellement
B c Cv i} c cv " c Ccv

(m¥)  (m¥) (%) (m3) (m3) (%)  103m¥s) (10%m¥%s) (%)

Ay 119,79 10,42 8,70 680,20 10,42 1,53 10,50 0,55 5,26
B> 121,92 17,91 14,69 678,08 17,91 2,64 10,16 0,98 9,73
C, 132,28 30,77 23,26 667,71 30,77 4,61 10,46 1,54 14,73

Tableau 1IV.7 Effets de la variabilité saptiale sur les
volumes d’'eau participant au ruissellement et a4
Uinfiltration dans le cas du mécanisme Hortonien.
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Le tableau (IV.7) montre les débits d'eau ruisselés et infiltrés calculés pour
les cas A,, Bpet C; avec. les écart-types et les coefficients de variation. Les figures
(IV.24.a) a (IV.24.f) montrent les hydrogrammes de ruissellement et les débits
d'infiltration en fonction du temps avec le fuseau d'un Ecart-type autour de la
moyenne. La méme remarque que dans le cas du mécanisme de Dunne est a faire:

I'augmentation des €cart-types avec la portée du variogramme.

Dans la figure (IV.25) on représente encore une fois les débits de drainage
de la nappe dans le canal, cette fois pour la série de simulations B, La méme
remarque est A faire que pour le cas Ajen ce qui concerne le retard du début du
drainage et l'intensité du débit, & savoir que les zones de forte perméabilité sont
responsables de décalage entre le débits calculé a pour un sol homogeéne et celui

calculé pour un sol hétérogéne.
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Fig. IV.25 Hydrogramme de drainage de la nappe dans le canal situé
d l'aval du versant. Ces résultats correspondent @ la série de
simulations B,. Le trait continu représente le débit moyen, en
pointillé, le débit moyen * un écart-type, et en tirets, le débit généré
par le versant avec le sol de référence (a=1).

IV-C-5) Conclusion

Dans cette étude mous avons essayé de mettre en évidence les effets de la
variabilité spatiale des propriétés du sol sur linfiltration, la distribution de la
teneur en eau dans le sol et éventuellement le ruissellement. Trois mécanismes
différents ont été étudiés. Dans le premier, l'intensité de la pluie est plus faible
que la conductivité moyenne du sol 2 saturation, le déficit en eau avant le début de
la pluie dans le versant est supérieur au volume d'eau apporté par la pluie, le
ruissellement ne se produit pas. Dans ce cas, pour une faible varigbi}ité des

propriétés du sol, un "sol équivalent” peut éEtre utilis€¢ pour déterminer avec

précision le comportement moyen du sol hétérogéne. Quand la variabilté des
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propriétés du sol est grande, la définition du sol équivalent devient impossible. Il
faut aussi retenir que dans ce cas la structure spatiale de la distribution des
propriétés du sol n'intervient pas du moment que l'information spatiale ne circule

pas par l'intermédiaire du ruissellement.

Le deuxidme cas examiné correspond au mécanisme de Dunne: !'intensité
de la pluie est plus faible que la conductivité moyenne du sol a saturation, le
déficit en eau initial du sol avant le début de la pluie est plus faible que la volume
d'eau apporté par la pluie, le ruissellement a lieu. D'aprés les simulations
numériques entreprises dans cette étude il a été montré que la longueur
d'autocorrélation des propriétés du sol joue un rbéle non négligeable pour
déterminer le débit de ruissellement et que ce dernier intervient pour accélérer la
saturation des zones du versant qui auraient tardé i se saturer 2 partir de 1'apport
local de la pluie seulement. Cela met en évidence l'importance de l'effet "runon".
D'autre part, le "sol équivalent” défini pour les conditions du premier mécanisme
étudié n'a pas donné satisfaction pour reproduire les débits d'infiltration et de

ruissellement calculés A partir de sol hétérogéne.

Dans une derniére étape, le mécanisme de Horton a été considéré. Les
résultats des simulations ont montré que la portée du variogramme de a a une
influence tant que la totalité de la surface n'est pas encore saturée. Cette influence
disparait 3 la saturation compléte de la surface du versant, car le débit
d'infiltration qui détermine celui du ruissellement n'est plus contrélé par I'apport
d'eau en surface mais par les propriétés du sol. Dans ce cas une comparaison des
résultats avec ceux calculés a partir du sol de référence (¢ = 1) ont montré une
différence non négligeable ce qui montre que le sol de référence ne peut pas étre

considéré comme le "sol équivalent".

En conclusion, on peut retenir, que dans certaines conditions de faible
variabilité des caractéristiques hydrodynamiques du sol, et pour des conditions
initiales et aux limites du sol, on peut trouver un "sol homogéne équivalent"
capable de reproduire la réponse d'un versant hétérogéne A un événement
pluvieux. Cependant, si les conditions initiales et aux limites changent, la réponse
du versant prédite en utilisant le méme "sol équivalent” ne concorde pas avec
celle obtenue 2a partir d'un sol hétérogéne. En d'autre termes la notion de "sol
équivalent”, quand elle existe, serait rattachée & des conditions initiales et aux

limites bien définies.
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IV-D) ETUDE DE LA VARIABILITE SPATIALE DES PROPRIETES
HYDRODYNAMIQUES DU SOL ET SES EFFETS SUR L'INFILTRATION
ET LE RUISSELLEMENT - CAS DES SOLS ENCROUTES.

IV-D-1) Introduction

Dans cette partie, il sera tenu compte de la présence d'une croilite 2 la
surface du sol. La crofite est supposée présenter une variabilité spatiale qui n'est
pas nécessairement la méme que celle du sol sous-jacent. A notre connaissance,
aucune étude quantitative n'a ét€é menée jusqu'd présent pour déterminer le type
de la variabilité spatiale en fonction du type de I'occupation du sol. Pour cette
raison, on a ¢été amené A admettre certaines hypothéses concernant la structure
spatiale de la distribution de la résistance hydraulique de la crofite ainsi que la

fonction de densité de probabilité.

IV-D-2) Hypothéses concernant la variabilité spatiale de la croilte.

La formatidn de crolite & la surface du sol résulte d'une part du compactage
des couches superficielles sous l'impact des gouttes des pluies menant a la
formation des croiites structurales (ou croGtes de battance), et d'autre part 2 la
déposition de pellicules de matériau fin ce dernier provenant du ruissellement
chargé de particules détachées de la surface du sol sous l'action de la pluie
[Valentin; 1981]. Dans le premier cas, du fait que le sol change de structure en
surface sans subir de déplacement, on fait l'hypothése que la variabilité spatiale
de la croiite admet la méme structure spatiale et la méme loi de distribution que le
sol sous-jacent (c'est-a-dire une loi log-normale). Cette loi est définie par sa

propre moyenne et son écart-type.

Dans le deuxié¢me cas, la crofite résulte d'un matériau déplacé et déposé a la
surface du sol, on admet alors, d'une part, qu'aucune corrélation n'existe entre les
caractéristiques du sol sous-jacent et celles de la crolte, et d'autre part que la
distribution de la croilite en surface admet une certaine tendance, cette dernmi¢re se
traduit par un épaississement de la croiite de l'amont vers l'aval du fait que les
matériaux emportés par le ruissellement sont déposés a l'aval. En revanche, on ne
dispose d'aucune information permettant de déterminer le type de la variabilité
autour cette tendance. Deux lois de probabilité, normale et log-normale sont

considérées dans le but de savoir si le type de la loi de distribution affecte
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notablement les processus hydrologiques concernés par cette é&tude, A savoir
l'infiltratio.n et le ruissellement.

Un cas témoin est finalement introduit pour comparer avec une distribution
pirement déterministe définie par la tendance définissant les deux configurations
précédentes. Les résultats de cette étude devraient permettre d'orienter les

investigations sur le terrain de mani¢re a4 optimiser le nombre de données a

acquérir.

I1V-D-3) Présentation des cas examinés

Comme il aété mentionné dans le paragraphe précédent, quatre cas sont
examinés, dans le but de déterminer le rdle que peut jouer la variabilité spatiale de
la résistance hydraulique de la crodte. Pour ces quatre cas, les propriétés
hydrodynamiques du sol constituant le versant sont les mémes que celles utilisées
au § IV-C-4.3, seule la variabilité de la crolite en surface différe d'un cas i l'autre.
Dans le premier cas, la croite admet la méme variabilité spatiale que celle du sol
sous-jacent. En pratique, on suppose que le principe de similitude est applicable
pour la croite, et que le coefficient o est le méme que celui du sol sous-jacent. De
méme, on suppose la résistance de la crofite est proportionnelle a (1/a2), ce qui
revient 3 supposer que la variabilité de la résistance de la croiite est reliéea celle
de la conductivité du matériau qui la constitue. La résistance de la croilite de
référence (facteur d'échelle o = 1) est fixée 2 100 h, ce qui donne une résistance
hydraulique moyenne moyenne égale A 128,4 h* , sachant que o suit une loi log-

normale de moyenne 1 et d'écart-type 0,5.

Dans le deuxiéme cas examiné, la résistance hydraulique de la crodte est
supposée croftre en moyenne suivant une loi linéaire entre une valeur nulle au
point le plus élevé du versant jusqu'a la valeur maximale au canal. La valeur
maximale est choisic de sorte que la résistance moyenne soit égale a 128,4h
(résistance moyenne de la crodte dans le cas précédent). Autour de la valeur Rjj
définie par la tendance en un point donné, la résistance de la croidte oscille selon
la .valeur (§.Rj ;) sachant que & suit une loi log-normale de moyenne 1 et d'écart-
type 0,5. La figure (IV.26) illustre la variation de la résistance de la croite sur

différents transects du versant dans le sens de variation de la croite.

* L'Annexe A6 présente les détails relatifs aux calculs de la moyenne dans le cas

d'une loi log-normale.
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Fig. IV26 Variation de la résistance hydraulique de la crofite le long
de trois transects sur le versant perpendiculairement au canal. En haut
la fluctuation autour de la tendance suit une loi de distribution log-
normale, et en bas une loi normale.
Cas Structure spatiale Portée du variogramme Remarques
traité de la_crofite du sol sous-jacent
Aj correlée avec le sol 0
B3 sous-jacent 15 -
Cs 30
Ay croissance linéaire 0 variation autour de
By de I'amont 15 la tendance selon
Cq vers l'aval 3o une loi log-normale
As croissance linéaire 0 . variation autour de
Bs de l'amont 15 la tendance selon
Cs vers l'aval 30 une loi normale
Ag croissance linéaire 0 aucune variartion
B¢ de l'amont 15 autour de la tendance
Ce vers l'aval 30

Tableau IV.8 Différents cas étudiés pour un versant avec un sol

encroité.
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Le troisi¢éme cas différe du deuxi¢me par le fait que la loi de distribution de

£ est une loi normale de moyenne 1 et d'écart-type 0,5.

Le quatrieme est défini par une distribution déterministe de la crofite: la
résistance hydraulique de la croiite croft linéairement entre une valeur nulle au

point le plus élevé du versant jusqu'a la valeur maximale (256,8 h) au canal.

Pour chacun des cas, l'effet de la structure du sol sous-jacent sur le
ruissellement et sur l'infiltration a été étudié, en faisant varier la portée du
variogramme du facteur d'échelle a«. Trois valeurs de la portée du variogramme
sont considérées (0, 15 et 30 m). Pour chacune des configurations, vingt
simulations ont été effectuées et les statistiques sont calculées a partir des résultats
obtenus. La durée de la simulation est de 48 h, constituées de 24 h de drainage,
suivies de 4h de pluie d'une intensité de 10 mm/h puis d'une nouvelle période de
drainage. L'état initial est défini par un équilibre hydrostatique dans le sol avec

une pression effective en surface de -3m. Le temps t= Oh coincide avec le début de

la pluie.

Les différents cas examinés sont repertoriés dans le tableau (IV.8).

IV-D-4) Résultats et dicussions

IV-D-4.1) CAS OU LA STRUCTURE SPATIALE DE LA CROUTE EST IDENTIQUE A CELLE DU
SOL SOUS-JACENT.

La figures (IV.27) et (IV.28) montrent les hydrogrammes de ruissellement
et les débits d'infiltration en fonction du temps, obtenus avec les trois
configurations Aj, B; et C3 définies par différentes portées du variogramme relatif
au facteur d'échelle o. Ces résultats s'apparentent 3 ceux obtenus sur un versant
en l'absence de la croiite, mais dans ce cas il faut bien noter la différence au
niveau des temps de submersion montrés dans la figure (IV.29) par rapport 3 ceux _
de la figure (IV.23) calculés en l'absence de la croite. Ces résultats montrent
I'effet que peut induire la présence d'une cofite a2 la surface du sol, en réduisant
l'infiltrabilité du sol et en augmentant par suite la quantité d'eau qui participe au

ruissellement. .



139

0.02
J —- alpha =1
] == a=30m
0.015+ === a=15m
o R PP — a=0m
& . \
;_E« 0.01
5 N
@ ]
a ]
0.005 —
]
.
0-0: FT‘III]‘IIIIIIIII[I]Illlllllrllllllll
0 1 2 3 4 5 6 7 8
Temps (h)
Fig. 1V.27 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
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Fig. 1V.28 Infiltration sur tout le versant en fonction du temps
calculée a partir des trois séries de simulations Ay, Byet Cyet celle du

versant avec le sol de référence (o= 1, R = 100h).

On notera de méme l'effet de la structure spatiale qui tend 2 retarder

légérement le temps de submersion quand la portée du variogramme augmente.

Sur les figures (IV.27) et (IV.28) on a également présenté le résultat relatif
34 une simulation avec un sol homogéne sur tout le versant et une résistance de
croite constante dans l'espace correspondant 3 un facteur d'échelle o = 1. On peut
remarquer la différence entre les résultats prédits par des simulations
stochastiques et une simulation déterministe. De méme, la figure (IV.30) montre
une comparaison des profils de la teneur en eau prédits par une simulation
stochastique avec une portée nulle et la simulation déterministe. Une bonne
concordance des profils aux différents instants a la surface du sol peut étre
observée, mais la profondeur du front humide dans le sol est bien différente entre
les deux cas ce qui montre que le sol défini par le facteur d'échelle o = 1 n'est pas

représentatif du sol hétérogene.
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Fig. IV.29 Densité de probabilité de distribution de temps de
submersion (lignes en escalier) et probabilité cumulée (lignes avec
marqueurs) pour les trois familles de simulation A4 (trait continu) ,

By (pointillé) et Cq(tirets).
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IV-D-4.2) STRUCTURE SPATIALE DE LA CROUTE INDEPENDANTE DE CELLE DU SOL
SOUS-JACENT - LOI DE VARIATION LOG-NORMALE.

L'examen des figures (IV.31), (IV.32) et (IV.33) présentant respectivement
I'hydrogramme de ruissellement atteignant le canal, le débit d'infiltration sur le
versant, et la distribution du temps de submersion révéle que l'influence de la
structure spatiale de la distribution des propriétés hydrodynamiques du sol sous-
jacent sur l'infiltration totale et le ruissellement disparait. Ce phénoméne
s'interpréte par le fait que Il'infiltration est significativement affectée par la
présence de la crolte. De méme, il faut noter que malgré que la valeur moyenne de
la résistance de la crofite soit égale 3 celle du cas précédent ol la structure spatiale
de la distribution de la résistance de la crodite est reliée a celle du sol sou-jacent,
I'infiltration totale sur le versant a fortement baissé (c.f. tableau IV.9). Ceci
résulte du fait que dans le cas précédent, les zones caractérisés par un fort facteur
d'échelle présentent une forte conductivité hydraulique 2 saturation et une faible
résistance de la crolite ce qui se traduit par une forte infiltrabilité et permet
d'absorber une certaine partie de l'excés d'eau provenant des zones de faible
infiltrabilité. Par contre, dans le cas ou la structure spatiale de la crodte est
indépendante de celle du sol sous-jacent, la zone ol la résistance de la crofite est
faible est située vers l'amont ce qui l'empéche de jouer le réle d'une zone tampon
qui atténue le ruissellement. La figure (IV.34) illustre la répartition de 1'épaisseur
de la lame d'eau 2 la surface du sol a différents instants, et montre que les zones

saturées en premier licu sont situées vers l'aval du versant.
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Fig. IV.31 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
dans le canal calculés a partir des trois séries de

simulations Ay, Bget Cy.
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Fig, IV.34 Illustration de la répartition spatiale de la lame d'eau @ la
surface du sol dans le cas d'une croilte présentant une tendance

S'épaissir de I'amont vrers l'aval.
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IV-D-4.3) STRUCTURE SPATIALE DE LA CROUTE INDEPENDANTE DE CELLE DU SOL
SOUS-JACENT - LOI DE VARIATION NORMALE.

Cette série de simulations est entreprise dans le but d'évaluer l'influence
du type de la loi de la probabilité de distribution des valeurs de la résistance
hydraulique autour de la valeur moyenne définie par la tendance. Les figures
(IV.35) et (IV.36) montrent les hydrogrammes de ruissellement et les débits
d'infiltration. Ces résultats sont pratiquement identiques 3 ceux obtenus avec une
loi log-normale. Les valeurs numériques des volumes d'eau infiltrés et ruisselés
présentées dans le tableau (IV.9) confirment cette remarque. De méme, dans ce cas

le r6le de la structure du sol ne se manifeste pas vue la forte dépendance du

régime d'infiltration 2 la présence de la croiite.
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Fig. IV.35 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
dans le canal . calculés @ partir des trois séries de
simulations Ay, Byet C; stochastiques et celle du versant avec le
sol de référence (cc= 1, et R = 100h).
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Fig. IV.36 Infiltration sur tout le versant en fonction du temps
calculée @ partir des trois séries de simulations Ay,Bget Cy
stochastiques et celle du versant avec le sol de référence (¢ = 1,R =
100h).
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La demiére série (Ag, Bg et Cg) est introduite pour vérifier l'influence de la
variabilité de la résistance hydraulique de la crofite autour de la valeur moyenne
locale donnée par la tendance sur l'infiltration et le ruissellement. Les résultats de
simulation montrent que la configuration déterministe de la crolite réduit
légérement l'infiltration sur le versant et par suite augmente le ruissellement et
cela parce que l'eau qui commence & ruisseler a partir de I'amont n'a plus aucune
chance de pouvoir s'infiltrer dans les zones situées sur son parcours avant
d'atteindre le canal car l'infiltrabilité reliée 2 la résistance de la crodte diminue
systématiquement de l'amont vers l'aval. Par contre dans le cas stochastique avec
une structure spatiale, la chance est faible que [l'infiltrabilité augmente vers
I'aval. Cependant elle n'est pas nulle ce qui explique que I'eau provenant de
I'amont peut tout de méme trouver des zones ayant une infiltrabilité plus forte
qu'a l'amont et absorber une certaine quantité de Il'eau participant au
ruissellement. Les figures (IV.37) e (IV.38) montrent les _hydrogrammes de
ruissellement et le débit d'infiltration sur le versant pour les cas A;et Ag.

Cas Volume total ruisselé Volume total infiltré Débit maximal
étudiés du ruissellement
u o Ccv 1) o Ccv n c Ccv

(m¥)  (m3) (%) (m3) (m%) (%)  (103m%s) (103m3%s) (%)

Aj 77,62 5,49 7,08 322,37 5,49 1,70 10,36 0,44 4,32
Bj 77,10 9,51 12,34 322,91 9,51 2,94 9,99 0,86 8,62
Cs 81,82 16,52 20,19 318,17 16,52 5,19 10,25 1,34 13,13

Ay 142,87 2,81 1,96 257,14 2,81 1,09 14,52 0,24 1,64
By 141,12 3,72 2,64 258,88 3,72 1,43 14,34 0,42 2,92
Cy4 142,52 3,84 2,69 257,51 3,84 1,49 14,54 0,45 3,12

As 140,03 3,71 2,65 259,96 3,71 1,42 14,38 0,28 1,97
Bs 138,35 4,17 3,01 261,64 4,17 1,59 14,21 0,43 3,02
Cs 139,48 4,19 3,00 260,53 4,19 1,60 14,40 0,46 3,19

Ag 153,87 1,42 0,92 246,14 1,42 0,58 15,12 0,16 1,09
Bs 152,95 2,48 1,62 247,04 2,48 1,00 14,97 0,33 2,25
Cs 154,37 3,87 2,50 245,62 3,87 1,57 15,16 0,46 3,04

Tableau 1V.9 Synthése des résultats des simulations
relatives a la présence de la croiite.
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Fig. IV.37 Hydrogrammes du ruissellement qui se déverse
dans le canal calculés @& partir des deux séries de
simulations As et Ag..
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Fig. IV.38 Infiltration sur tout le versant en fonction du temps
calculée @ partir des deux séries de simulations As et Ag..

IV-D-5) Conclusions concernant la modélisation de I'infiltration sur

un versant encrofité.

Suivant que la crodite est considérée comme crofite de battance dont la
résistance dépend du sol sous-jacent, ou comme déposition pelliculaire admettant
une tendance 2 s'épaissir de l'amont vers l'aval, les résultats de simulations
montrent que le volume d'eau ruisselé n'est pas le méme, et ce volume a tendance 2

augmenter quand les zones de faible infiltrabilité sont situées vers l'aval du

versant.

Par ailleurs, dans le cas ol l'on ne prend pas en compte l'influence de la
topographie sur la variation spatiale de la résistance hydraulique de la croiite
(c'est-a-dire I'hypothése de I'épaississement de la crolte de l'amont vers I'aval), la

distribution spatiale des propriétés du sol continuent 2 influencer le volume d'eau



147

infiltré. Par contre quand cette hypothése est prise en considération, la structure
spatiale du sol ne se fait plus sentir ni méme le type de Ia lc;i décrivant la
variabilité de la résistance de la crofite autour de sa valeur moyenne en un point
donné. En effet deux lois de distribution ont été testées, la loi normale et la loi log-

normale, et les résultats sont identiques aux erreurs statistiques prés.

IV-E) CONCLUSION

Ce chapitre a été consacré i I'étude des effets de la variabilité spatiale des
propriétés hydrodynamiques du sol et de la résistance de la crofite sur la réponse

hydrologique d'un versant & un événement pluvieux.

Avant de prendre en considération la présence de la croiite, une étude
préliminaire a été effectuée pour identifier le réle que peut jouer la variabilité
spatiale des propriétés du sol dans la détermination des volumes d'eau infiltrés et
ruisselés, d'une part, sur la répartition du temps de submersion et la probabilité de

distribution de la teneur en eau a la surface du sol, d'autre part.

Des simulations numériques en utilisant le code de calcul SHE, appliqué 2
un versant de 100mx100m discrétis€é en 400 mailles ont été réalisées selon la
méthode de Monte Carlo. Le versant est discrétis€é en 400 colonnes de sol
homogeéne, les propriétés hydrodynamiques du sol variant d'une colonne & I'autre.

La pluie est supposée homogéne sur le versant.

Deux mécanismes d'apparition du ruisscllement ont été successivement
étudiés: le mécanisme de Dunne et le mécanisme de Horton. Dans les deux cas,
I'étude montre que plus la portée du variogramme est grande, plus la portion
saturée du versant a4 un instant donné est faible. Cela s'explique par la faible
interaction entre les zones de forte infiltrabilité et les zones de faible infiltrabilité
du fait que la probabilité que ces derniéres soient connectées entre elles est plus
forte pour une grande portée du variogramme. La conséquence de ce qui précéde,
se traduit dans le cas du mécanisme de Dunne par un pic de ruissellement plus
faible pour les grandes portées du variogramme, car les zones non-saturées en
surface jouent un réle de tampon pour atténuer la pointe de l'hydrogramme de
ruissellement, et dans <le cas du mécanisme de Horton par un volume ruisselé plus

grand pour une portée plus longue. De méme, dans le cas du mécanisme de Horton,
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tant que la totalit€ du versant n'est pas encore saturée en surface, le ruissellement

est plus prononcé pour les longues portées du variogamme.

Une tentative de détermination d'un "sol équivalent” a également été
effectuée. Ce "sol équivalent" supposé homogeéne sur le versant doit reproduire le
comportement moyen du versant hétérogéne, aussi bien pour Il'infiltration que

pour le ruissellement.

En I'absence du ruissellement, et pour une faible variance des
caractéristiques hydrodynamiques du sol, la détermination du "sol équivalent" a
été possible. Le critére adopté a porté sur la distribution verticale ‘de la teneur en
eau, sachant que le flux d'infiltration est imposé par l'intensité de la pluie tant que
la saturation en surface n'est pas atteinte. Cette méme procédure n'a pas connu le
méme succés pour un sol présentant une plus forte variabilité de ses
caractéristiques. On notera dans les cas considérés ici, que le sol de référence (sol

défini avec le facteur d'échelle a =1) peut valablement é&tre assimilé au "sol

équivalent”.

En revanche, le "sol équivalent" utilisé avec d'autres conditions aux limites
n'a pas été capable de prédire correctement le comportement du sol hétérogéne
qu'il est supposé représenter ni pour l'infiltration ni pour le ruissellement. Ces
résultats conduisent 2 la conclusion de la non existence de propriétés effectives
d'un sol non saturé, hétérogéne valables quelles que soit la classe d'écoulements

considérée et les conditions initiales et aux limites.

Cette étude des effets de la variabilité spatiale des propriétés
hydrodynamiques du sol sur la réponse hydrologique d'un versant, a é&té
complétée par une étude du méme type mais prenant en compte la présence d'une

crodte superficielle sur le versant.

Deux configurations ont été considérées. La premiére suppose que la
structure spatiale de la distribution de la résistance de la crodte est liée a celle du
sol sous-jacent. La seconde représente l'effet de déposition du matériau emporté
vers l'aval en supposant que la résistance de la crodte croit en moyenne de
I'amont vers l'aval. Les résultats des simulations montrent qu'a résistance
hydraulique moyenne égale pour les deux cas, le volume d'eau ruisselé dans la
deuxiéme configuration est plus important. De méme, l'influence de la structure

du sol sous-jacent disparait pratiquement avec la deuxiéme configuration, tandis
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qu'elle continue a se faire sentir dans la premi¢re configuration. Par ailleurs, le
type de loi de la variabilté de la résistance de la crodte autour de sa moyenne locale

ne semble présenter aucune importance.

A la lumiére de ces résultats, le type de données nécessaires pour modéliser
la réponse hydrologique d'un versant encroiité peut Eétre déduit. C'est ainsi, qu'une
description par le biais de la résistance moyenne de la croflite s'avére €tre une
donnée insuffisante et il faut avoir accés 2 la structure spatiale de la répartition de

la résistance de la crolite. A I'évidence, cela nécessite un échantillonnage

important,
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CONCLUSION GENERALE

Notre étude est orientée vers la modélisation de l'infiltration dans les sols
encroiités, l'objectif é&tant une meilleurs compréhension du processus et de

dégager les paramétres pertinents a différentes échelles spatiales.

C'est ainsi que, dans une premiére phase, ce mémoire a été consacré a
I'étude de l'infiltration dans une colonne de sol de laboratoire pour laquelle on
dispose de mesures expérimentales. Deux modéles ont été confrontés. Le premier
assimile la crofite a4 une couche de sol caractérisée par ses propriétés
hydrodynamiques -(courbe de rétention et conductivité hydraulique en fonction
de la teneur en ecau) et le second caractérise la crofite d'une maniére globale par le
biais du concept de la résistance hydraulique définie comme étant le 'rapport de
I'épaisseur de la crofite 3 sa conductivité hydraulique A saturation. La comparaison
de ces deux modetles montre que, d'un point de vue physique, ils sont pratiquement
équivalents et fournissent des résultats qui se valent. Cependant, des
considérations pratiques font pencher le jugement en faveur du modele de la
résistance hydraulique. En effet, la caractérisation de la crodte par le biais de sa
résistance hydraulique est possible, et des méthodes relativement simples A mettre
en cuvre sont proposées dans la littérature (i.e. Mclntyre [1958] et Boiffin [1984]).
Par contre la caractérisation hydrodynamique détaillée du matériau constituant la
crofite pose des problémes vue sa faible épaisseur comparée a4 la taille des
appareils de mesures et de leur volume de mesure. Par ailleurs, le modele de la
résistance hydraulique offre des avantages au plan de la modélisation numérique
puisqu'il permet une discrétisation spatiale plus grossi¢re et par suvite une

discrétisation temporelle moins onéreuse pour le coiit de calcul.

Une fois que nous avons opté pour le choix du modéle de la résistance
hydraulique, une validation sur des mesures expérimentales a été effectuée et a

donné entiére satisfaction. Une étude détaillée du processus de linfiltration 2
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I'échelle du colonne de sol a suivi, notamment en ce qui concerne les facteurs qui
affectent le temps de submersion et le flux limite d'infiltration. Une méthode
analytique servant a la détermination du temps de submersion a été proposée,
cette méthode est valable dans le cas ou le profil en eau initial est constant. De
méme, une simple procédure graphique permettant I'évaluation du flux limite i
saturation a été exposée. Ces deux méthodes sont fondées sur l'exploitation des
caractéristiques hydrodynamiques du sol. I a été remarqué que la diffusivité
capillaire est le facteur prédominant dans la détermination du temps de
submersion, la conductivité hydraulique - fonction de la pression effective - est le
facteur qui geére le régime de l'infiltration dans un sol encrodté aprés un temps

suffisamment long de pluie.

Aprés cette étude a 1'échelle d'une colonne de laboratoire, un chapitre a
été consacré a I'étude de [linfiltration A 1'échelle métrique, pour laquelle
I'influence de la microtopographie et la distribution spatiale de ['épaisseur de la
crofite et de sa résistance hydraulique sur le régime de linfiltration a été
examinée. Pour se faire, un mode¢le d'infiltration bidirectionnelle verticale qui
tient compte de la répartition de la croite et de la forme géométrique de la surface
a été élaboré. Ce modéle a été appliqué au cas particulier de la section d'un sillon
de labour. Les résultats de la simulation montrent que le microrelief n'est pas un
facteur qui influence l'infiltration, par contre la variation de la résistance de la
croite 3 la surface du sol joue un rble primordial dans la détermination du temps
de submersion et par suite dans la détermination du temps de début de
ruissellement. Une tentative de remplacer la croilite d'une épaisseur variable dans
I'espace par une crodte d'épaisseur constante et ramener le probléme 2 une
modélisation unidirectionnelle a été entreprise. Les résultats de 1'approche
unidirectionnelle et bidirectionnelle 2 moyen et long termes aprés le début de la
pluie concordent relativement bien. Cependant, 2 court terme, le modéle
unidirectionnel n'est pas capable de reproduire le méme débit d'infiltration. Une
divergence entre les résultats de ces deux modeéles apparait dans le cas ou
I'intensité de la pluie et proche de l'intensité du flux limite d'infiltration prédit

par le cas unidirectionnel.

Aprés cette étude 2 l'échelle métrique, la modélisation de l'infiltration 2
I'échelle d'un versant a €té entamée. Dans cette derniére partie de 1'étude, la
modélisation de l'infiltration a été couplée avec celle du ruissellement et de
I'écoulement dans la zone saturée, deux éléments trés importants qui déterminent

les conditions aux limites du sol non saturé concerné par le modéle de
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l'infiltration. La modélisation de ces trois processus couplés a été effectuée A l'aide
du Systéme Hydrologique Européen, un modéle hydrologique déterministe
mécaniste distribué. Nous nous sommes intéressé alors a I'aspect de la variabilité
spatiale des propriétés du sol et a son effet sur l'infiltration et le ruissellement.
Une approche de type simulation de Monte Carlo a servi pour introduire I'aspect
stochastique de cette variabilité spatiale. Dans une premic¢re phase, la présence de
la crofite a été ignorée, et une étude a permis de mettre en évidence le réle que
peut jouer la structure spatiale de la distribution des propriétés du sol, notamment
dans la phase ol une partie de la surface du versant est saturé. Il s'est révélé que
la longueur d'autocorrélation contribue 3 accélérer le début du ruissellement.

Par ailleurs, le concept du "sol équivalent” a été examiné, et les
simulations ont montré qu'en l'absence de¢ ruisscllement, et dans le cas de faible
variabilité des propriétés hydrodynamiques du sol, un "sol équivalent” homogéne
sur le versant peut reproduire le comportement moyen du sol hétérogéne.
Cependant la définition du "so! équivalent” dépend des conditions initiales et aux
limites. Dans le cas ol il y a ruissellement, le concept de "sol égquivalent” n'est plus

valable surtout en ce qui concerne le temps de submersion et le début du

ruissellement.

Dans un deuxiéme temps, il a été tenu compte de la présence de la crofte.
Quatre configurations de répartition spatiale de la crolte ont été envisagées (trois
distributions stochastiques et une déterministe), dans les quatre cas, les
caractéristiques hydrodynamiques du sol sous-jacent admettent une distribution
aléatoire présentant é&ventuellement une structure spatiale. Les différentes
simulations entreprises dans ce cadre ont montré que l'aspect de la structure
spatiale de la crodite est prédominant par rapport & celui du sol sous jacent surtout
quand la structure de la répartition de la crodte est reli€ée 2 la topographie du
versant, ce qui est souvent le cas pour les croites de déposition.
Moot
On peut retenir finalement, qu'a 1'échelle d'une parcelle de terrain
'aspect de la variabilité spatiale est bien marqué et ne peut pas étre négligé si on
veut modéliser la réponse hydrologique avec un niveau de précision acceptable.
Mais si on se situe a l'échelle d'un bassin versant, les temps de transfert étant de
plusieurs ordres de grandeur plus élevés que dans le cas d'une parcelle, la
question qui se pose est la suivante: "La diffusion de l'information provenant de
I'amont d'un versant, n'aura-t-elle pour effet que d'estomper l'importance de

I'impact de la variabilité spatiale des caractéristiques hydrodynamiques du sol 2
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I'échelle d'un versant?". Cette question peut amener a la notion de la "Surface
Elémentaire Représentative " évoquée par Wood et al [1988]. Les prochaines études

devraient élucider ce point.
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Annexe Al

DISCRETISATION DE
L'EQUATION DE RICHARDS
EN DIFFERENCES FINIES
(CAS MONODIMENSIONNEL)

Al-1) DISCRETISATION DE L'EQUATION SUR UN NOEUD COURANT.

Pour des conditions de programmation, et pour faciliter le transfert des
variables dans le S.H.E., l'orientation de l'axe des cotes est considérée positive vers

le haut.

L'équation de Darcy dans le cas unidimensionnel s'exprime en différences
finies sous la forme:
n n

h;

hi 1 -hy

= -K + 1 (Al-1)

n n

94102 172 U Azjy1
ol j est l'indice d'espace et n indice du temps. Azj4; le pas d'espacg et At le pas de
temps.

La figure (Al-1) représente la discrétisation dans l'espace et dans le temps.
L'équation de conservation de la masse, avec I'hypothése d'incompressibilité de

I'eau, s'écrit :
n+1 n n+l n+1
By -by o 9527950102
CJn+1/2 .. (ALD)
5 (Azj+1 - Azj)

En remplagant dans (Al-2) le flux par son expression on obtient:

n+1 n n+1 n+1

h. "-h, hj+1'hj

Cj At L B+1r2 Azj-1
(A1-3)

j
n+1/2 1
% (A2j+1 - AzJ')
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point fictif hy,,

At At
M ] it ]
TR T T Az, BRI L AZ,
o | Az
I 7 e A i T T Az,

j=1 : j=1
TRISTSISTS TSI

Cas d'un bicouche Cas d'une impédance

Fig. Al.1 Illustration de la discrétisation spatio-
temporelle de l'équation de Richards pour un écoulement
unidirectionnel vertical.
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La conductivité internodale est estimée par la moyenne géométrique :

n+1/2 n+1/2 _n+1/2
Kis1/2 =»\/Kj+1 . K} (A1-4)

L'équation (A1l-3) introduit trois inconnues a la fois au temps n+l pour
chacun des noeuds. En écrivant cette équation pour tous les noeuds on obtient un
systtme de N équations & N inconnues. La forme du systéme est tridiagonale:

1 1 hN 1
By AN Dy
Gn.1 By Anag hy.1 Dn.1
0
o a A - o AlS
Gi Bj A hj |= |Dj (A1.5)
0 L . .
Gy Bz A h2 D2
v ' hl Di,l
G B

Pour la ligne jon a:

n+l

n+l n+l
Ajbiy + Biby o+ Giby,, =D (ALS)
ol
n+1/2 -
Aj=-Kj 1 /A2
. _ ~n+1/2 n+1/2 n-1/2
Bj=G +Kijipp/8ze + Ky yp Az
L n+1/2
GJ - -KJ+1/2 /AZ+
n+1/2 _n+1/2
K v - K ¢ (A1.7)
Dj= CJMUZ hi /At +

% (A2j+1 + AZj)

1
Az, = 5 Azjsq (Azj+1 + AZj)

Az_= 15 Azj (A2j+1 +A2j) P

La solution du systéme matriciel (Al-5) est obtenue par la méthode de
Thomas connue aussi sous le nom de la méthode du double balayage (double sweep
method).
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1 1 . .
En supposant que h?+ et hr}_:l peuvent étre reli€s par une équation du
type :
n+1 n+l
hj = Ej4+1 hj+1 + Fj+1 (Al1.8)

les termes Ej+1 et Fj+1 peuvent étre calculés en combinant les équations (Al-6) et
(A1-8) ce qui donne:

G.

. . I
EJ+1—Aj. E; + Bj (A1-9-a)

p o Di- A Fy
+1= 4 E: + B,
1= A5 Ej + Bj

. . .. . n+1l R
Si les conditions aux limites sont fixées les A ] peuvent alors é&tre

déterminées.

Les valeurs de Ej4+) et Fj4+1 sont calculées d'aprés les équations (A1-7) et
(A1-9) de bas en haut, les valeurs de h sont ensuite calculées de haut en bas.

La procédure itérative appliquée pour chaque pas de temps est la suivante:

o e 0 0 . R
* Des estimations initiales de Cj et Kj pour la premiére itération
sont obtenues du résultat final au temps n précédent. Soit:
,n+1 n+1
C0 o et K.o okt
J J J J
* Si la solution, aprés l'itération i, pour tous les noeuds, donne

hi - pi-1

y < seuil de tolérance (A1-10)

la solution au temps n+1 est alors obtenue, sinon C et K sont
corrigées par la relation suivante:

i
(:J‘+1=% E C'/i + €O (Al-11a)
m=1
]
Kjl+1=% E K"/ + KO (A1-11b)
m=1

Dans notre &étude, le seuil de tolérance a été fixé a 0,001.
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Al-2) CONDITIONS AUX LIMITES
Al-2-1 Condition a la surface.
Al-2- 'un_bi h
Deux types de conditions sont 3 considérer:
* condition de flux constant

* condition de charge

Les deux conditions correspondent respectivement A des conditions de
Neumann et de Dirichlet.

Si linfiltration est égale A la pluie avant la saturation de la surface,
I'équation (A1-3) peut s'écrire pour le noeud N:

n+1 n n+l n+1

hy -hy 1 hy -hyg
n+1/2 _ n+1/2 1
N at —\ P Enap am .t 1

1

2 (Azn+1- AzN)
(A1-12)

oi P est l'intensité de la pluie.

En exprimant cette condition sous la forme de I'équation (A1l-6), (Al-12)
devient:

L 1 L]
Ay by BN hy = =Dy (A1-13)
avecg
' n+1/2 )
AN =-Ky.yjp /2.
! n+1/2 n+1/2
By = Cn.yja /At +- K qyp/Az. ,
(Al.14)
n n+1/2
¢ aeip BN P - Ky
Dy=Cn.127ar  * 1
AZN+1 + EAZNJ

S'il y a formation d'une lame d'eau en surface, le premier noeud est
supposé saturé et la condition 2 la surface est simplement:

+1
hyy = AZNsl + Bex (A1-15)
ol Ay désigne la hauteur de la lame d'eau en surface.

Al-2-12 i im n

Pour une impédance on applique la condition radiative. La disposition des
nceuds de calcul est différente de celle des conditions de Neumann et de Dirichlet
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présentées plus haut. En effet un neud de calcul est placé 2 [I'interface sol-
impédance et us nccud fictif supplémentaire tel que montré dans la figure (Al-1).

S'il n'y a pas de lame d'eau en surface, toute l'cau de la pluie s'infiltre, la
condition a la limite (II-7) s'exprime par:

n+1 n+1 n+1 n+1
by te-hy hny1-bnog
n+l_ o _ _ n+1/2
e =P= - R = -I% 2 AZn + 1 (A1-16)
L'égalité du 28M€ et du 4° termes donne:
n+l _  n+l AzN
hN+1 = hN-l - 2AzN + ZPKn+1/2 | (A1-17)
N
Pour le 2%me et le 3¢ terme on a:
n+1 n+1
hex =P.R-e:+hN (A1-18)

En écrivant l'équation (A1-6) pour le noeud N et en remplagant hl;l_ll par son

expression tirée de (Al-18) on a:

n+1 _ n+l P.AzN
BNhy +(AN+GN)hy; = DN + 2GN AN - ZGNW (A1.19)
N

Si la lame en surface existe déja, un bilan du stock d'eau permet d'écrire:

n+1 n+1 hn+1 _ o

heyy +te-hy ex hex
n+l
QN =- R = -P A (A1.20)
Ce qui conduit a:
1 o PR-e+ (R.h:x)/At
n+ n+
hex =By (1+R/At)+ 1 + R/A (al-21)
qui peut se mettre sous la forme :
n+1 n+1
h = a.h + b? (A1.22)

ex N

En introduisant cette expression dans le second terme de I'équation (A1.20) on
obtient

n+l 2 Az n+l bl + e
hN+1 = _—R KN (a-l)hN + 2AzN (—1 + —n+1/2 J (A1.23)
KN . R

L'équation (A1-6) pour le noeud N devient finalement:
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+1 2 Az
(AN +GN) b’y + [BN +on 20 (a-l)]:
K .

N
b+e
Dy - 2 Az ON (-1 + —) (A1.24)
n+1/2
- Ky 4R
Al-2-2 ndition la limite inférieure.

Au fond on peut imposer soit une condition de charge connue qui dépend
du niveau de la nappe, soit une condition de flux connu quand la nappe est
profonde et si l'on ne s'intéresse qu'a la partie de la colonne du sol n'atteignant
pas la nappe. Dans ces deux cas on est ramené aux conditions de Dirichlet ou de
Neumann décrite plus haut pour les conditions en surface.
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Annexe A2

OBTENTION DES
CARACTERISTIQUES
HYDRODYNAMIQUES

D'UN SOL

A2-1 Introduction.

Les caractéristiques des trois types de sol retenus dans notre analyse
n'étant pas disponibles explicitement dans la littérature, on a eu recours aux
données fournies par Rawls et Brakensick [1983]. Nous présentons ci-dessous la
procédure adoptée .dans l'exploitation de ces données pour obtenir les courbes

caractéristiques des sols.

A2-2 Courbe h(9).

Dans leur étude, Rawls et Brakensiek [1983] publient les valeurs des
paramétres 8, , by, K5, ¢, 813 et 815 sous la forme présentée dans la fig. A2-1, oi :

0 : teneur en eau & saturation

Or : teneur en eau résiduclle

6e : la porosité effective définie par 6-0;

K¢ : conductivité 2 saturation

01,3 etO15 : tencur en eau 3 1/3 et 15 bars respectivement.

hg : pression capillaire au front humide dans le modele de Green et
Ampt.

La saturation effective S, peut €tre déduite de la relation de Brooks et Corey
[1964]:

b A
Se = h_) h € hy (A2-1)
Se=1 h > hyp
0 -0y
avec Se—e:i o, (A2-2)

hy représente la pression de vidange du plus gros pore et A est un paramétre
empirique.

Brakensieck [1977] relie hp & hy par la relation:

2430 by
ht=1T+32 "2 (A2-3)

On peut alors, A partir des valeurs de hf déterminer hp 2 condition de connaftre A.
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La relation (A2-1) nous donne:

A
0 -06r (hp
¢ -0r (h) (A2-4)
avec Or=10¢ -0
A
oy 2-08s+8e (Mp
d'ot 06 —(hh) (A2-5)

En remplagant dans (A2-5) hp par sa valeur tirée de (A2-3) on obtient:

0 -0, +0a ((2+61). heV"
0o = ((2 + 3M). h) (A2-6)

Dans l'équation (A2-6), si on remplace 8 et h par des valeurs connues, par
exemple pour A =1/3 bar, on peut alors tirer la valeur de A

La formule de Brooks et Corey donne une forte discontinuité dans la
dérivée de la fonction #(6) au voisinage de la saturation induisant des instabilités
dans la résolution de I'équation de Richards a l'aide des méthodes numériques. Or,
physiquement, la plupart des sols présentent une entrée d'air progressive. Clapp
et Hornberger [1978] proposent alors de prolonger la courbe #4(@) par une

parabole de la forme :
h = -m(Se - n)(Se - 1) (A2-7)

Les paramétres m et n sont
calculés de fagon a ce que la parabole
passe par le point d'inflexion (Sei, hj) et
le point (1,0) et que les pentes dh/dSe
des deux fonctions (A2-1) et (A2-7)

soient égales, m et n s'expriment alors: h.
1
_—- Jhi hj
T(1-Sei)2  Sei M (1 - Sei) -
(A2-8) 1§,
. (A2-8)
e
o € -3 m Sej Fig. A2-2 Courbe h(S.) corrigée

Dans la littérature on ne trouve pas de données concernant le point
d'inflexion. D'aprés Rogowski (1971) 0,8 < S,; <1 et propose d'adopter S,; =0,9. Dans
notre étude on a fixé S,; aussi proche de la valeur de 1 que possible & condition de
ne pas avoir d'instabilité numérique.
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A2-2 Courbe K(9)

La courbe K(0) peut &tre déterminée d'aprés la formule d'Averjanov [1953]:

b
0 -06r
K=K; (_es " Or) (A2-9)

avec Ks perméabilit€é a saturation du sol, b est un paramétre dépendant de la
nature du sol, Clapp et Homberger adoptent pour b la relation:
b=3+2/A (A2-10)

En suivant la procédure décrite ci-dessus on obtient les caractéristiques des sols
présentées dans la fig. III-13.

Sol 1 Sol 2 Sol 3
% argile 30 15 45
% sable 60 15 40
% limon 10 70 15
6e 0,32 0,35 0,50
Yy (cm) . 12 35 50
Ks (m/s) 4,16 .10-6 1,25 .10-6 1,38 .10-7
0, 0,43 0,52 0,45
01/3 0,24 - 0,23 0,37
015 0,15 0,12 0,25
A 0,297 0,367 0,156
hy (cm) 59 ) 47 16

Tableau A2.1 Valeur des coefficients caractéristiques
des sols utilisés dans I'étude.
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Annexe A3

DISCRETISATION DE
L'EQUATION DE RICHARDS
EN DIFFERENCES FINIES
(CAS BIDIMENSIONNEL)

L'approximation par un schéma en différence finies totalement implicite de
I'équation (II1.7) s'écrit:

n+l n n+l n+l n+l n+l
hij -hi; 1 [K hisen - By X hy ;" - by 1]
W Ax* ij+1/2 Ax* ij-112 Ax*
. * n+l n+l * n+l n+l
|« 9z By By 0z LIERER R
¥ 2Ax* | Htlgy bitl 2Az* ) Iﬁj-lg; -l 2Az*
* n+l n+l n+l n+1
0z | 1 hiyi g1 - Bivnja by 11 - Big
i Lj - 8,
ox b QAZ* " 2Ax* 2Ax* (A3.1)
* % hn+1 hn+1 %* hn+1 hn+l l
0z | 1 X ail Rt dz ij "Dy
5; ij F 125 it1/2,] —A * Ki1n; Ox L2 Az*
* n+l n+l * n+l1 n+l
+ai| 2 __1_[K _hm,j h; ; K, ail hij - mj]
ax W Age| MBI A Plox U2 Az

az* |

lJ 2A * l+1,j - Kl-].,_] )

ol hri',j est la pression effective en un point donné (i,j) au début du pas de temps n,
Cj,j Kj,j sont la capacité capillaire et la conductivité hydraulique respectivement

au point (i,j) et au début du pas de temps n, Az et Ax sont les pas d'espace dans le
sens vertical et horizontal dans le repére transformé.

Pour calculer la conductivité hydraulique internodale, la moyenne
arithmétique est utilisée:

Ki+12, j = Ki,j + Kis1,j32 . (A3.2)

L'équation (A3.1) rearrangée s'exprime sous la forme générale suivante:

Ah13+1

n+1 n+1 n+1 n+1 n+1 n+l n+1 n+l
i1t Bh; ;+Ch; . 4+ Dh; 2+ Eh; + Fh;. +Gh .+ th+1,J+Ihl+1]+1 J

i-1,j i-1,j+ i,j+ i+L,j-
(A3.3)

ou:
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1 oz* 1 oz*
A= iz Az it 3x it TA A Ko 3 i
Az* 1 az*V 1
B =50 o Kiip; 3—)1-1/2 J (T) e K1,
-1 oz* 1 0z*
C 4 AX* AZ* K11+l T )1_]+1 4 AX* AZ* K1 l,J -a—_ ) ,_]
. K12
- Ax*?
E = C K2 Kij12 oz 1 I:K E)z"‘I - oz*
o At i Ax*2 ) Ax*2 T Ox b Az i+1/2,j Jx i1t B gy'i-l/z,j]
(az* 1 K. LK ]
- '5—) o2 Ll gt B
bj Az* - (A3.4)
F= K j+12
Ax*?
-1 oz* 1 oz*
G= 4 Ax* Az* Kl,]-l '5;) ii-1 " 4 Ax* Az* Kl+1,j 'a— ) ij
_dz NN Z
1 oz* 1 az*
=1 Ax* Az* Kl,J+1 T)l,ﬁ-l 4 Ax* Az* K1+1,_] X ) ij
Cl h aZ* 1
_ Ui
J=-—— At --a_ ij TAZ* (I(H'I,J le_]

L'équation de la conservation de la masse dans la crofite est exprimée
comme Ssuit:

n+1 n+l n+1 n+1 .
wz DX 7 Gy A%+ o512 - GeryyypCi+1/2= 0 (A3.5)

q

Les flux sont calculés & partir de la loi de Darcy:

n+l

qcr, sc a;)croﬁte (A3 6a)
el d0z* dh
qN,j =-K N.,j a_)sol ( N 9z F) (A3.6Db)
oh oh dz* dh
n+l _ - | - -
qcl_’j_”2 = -Ksc g{ = ( Ksc m Ksc X g""—*)j-I/Z (A3.6c)
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n+l

dh dh
ch,j.f-1/2 = 'Ksc ox = (

- K dz* oh

0z* oh

En négligeant 1la différence

(A3.6d)

dz* oh .
K 3x az#iie - Kae 35 57#)j+12 Puis  en

discrétisant chacun des termes de Il'équation (A3.5) on obtient:

vk - ey H, W
- K, Ax* (—_“'J D41 |+ Ky Ax —
€; " H, - zg; 2Az*
n+l n+l n+l n+l
K e hex,j - hex,j-l K e hex,j+1 - hex,j -0
sc —j-1/2 Ax* sc “j+1/2 Ax*
qui s'exprime sous la forme:
1N+l n.n+1 w0+l nn+1 w.n+l n.n+1
Ahex,j-l +B hex,j +C hex,j+1 +D nl,j +E hnl+1,j +F hnl-l,j =
avec
€.
-1/2
A=K Y
SC Ax*
, Ax* €i-172 Sy
B'= 'Ksc - K T Drse
€ Ax* Ax*
Ci+1/2
C= Ksc :
Ax*
' Ax
D = Ksc C_
J
E'=K —H ax*
- NJH- ZGj 2Az*
oK H Ax*
NiH- zg; 2Az

G' = KSC AX* - KN,I AX*

3

(A3.7)

G (A3.8)

(A3.9)
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Annexe A4

 MODELISATION
DES ECOULEMENTS
DE SURFACE

A4-1) INTRODUCTION

Le mouvement de l'eau A surface libre peut é&tre décrit par un ensemble
d'équations traduisant d'une part la loi de conservation de la masse de l'eau et
d'autre part la loi de conservation de l'énergie. Dans le SHE, l'écoulement dans les
canaux et les riviéres est considéré unidirectionnel dans chacun des biefs, et le
ruissellement est décrit comme un é&coulement bidirectionnel.

On admet généralement que la vitesse moyenne sur une verticale est
représentative de 1'écoulement. De plus si on néglige les termes relatifs a 1'énergie
cinétique, la loi de conservation de I'énergic dans une direction x s'écrit:

h
9x =G0~ Ot (A4-1)
h : la hauteur de la lame d'eau

o, : pente du terrain
of : perte d'énergic par frottement

avec

et la loi conservation de la masse est exprimée pour un cas unidirectionnel par:

oh u.h v.h

3t T ox T ay =S; (A4-2)
ol u : vitesse moyenne sur une verticale dans la direction x;

v ! vitesse moyenne sur une verticale dans la direction y;

Sy : terme source-puits exprimant Il'apport ou le prélévement d'une

quantité d'eau (e.g. pluie, infiltration, é&vaporation)

et pour un écoulement unidirectionnel:

dA dQ _
ou A : section mouillée;

Q : Débit d'eau traversant la section.

Ce systéme d'équations aux dérivées partielles est linéaris€¢ en utilisant la méthode
des différences finies afin de pouvoir le résoudre par des méthodes numériques.
Dans ce qui suit, nous présentons la méthode utilisée dans le module des
écoulements de surface OC du Systéme Hydrologique Européen (SHE-F-89).
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A4-2) HYPOTHESES
A4-2-1) La discrétisation spatiale

Le domaine 3 étudier est discrétisé en un ensemble de zones élémentaires appelées
mailles. Sur la carte représentant le domaine a étudier, on choisit une origine et
des axes de coordonnées cartésiennes. On impose alors une grille qui décompose
'espace en éléments rectangulaires représentant les mailles. Pour la commodité
on assimilera au Nord la direction croissante des Y sans se soucier de l'orientation

effective du domaine.

Il conviendra de déformer les limites réelles du domaine d'étude de fagon qu'il soit
représenté dans le modéle par un ensemble de mailles figurant dans une grillle.
Chaque élément comprendra quatre faces orentées N, E, S et O.

Noaud fluvial
AT TN
/] \ Maille de
v i: ruissellement
N \| /1
[ Y|
¢ Liaison fluviale

(@ () €

Fig. Ad4-1 Discrétisation d’un bassin versant selon les
conventions du SHE. (a) La configuration réelle du bassin
versant, (b) la discrétisation et (c) schématisation de la
terminologie.

Glossaire

Maille de ruissellement . zone élémentaire du domaine de calcul définie
par le grillage rectangulaire.

Neud fluvial : point de calcul pour la définition d'une riviére.
Trongon fluvial : le bief d'une riviere entre deux noeuds fluviaux.

Maille fluviale: ensemble des demi-trongons fluviaux issus d'un méme
neud fluvial.
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A4-1-2) Les liaisons 2 travers les contours des mailles

L'échange d'eau entre les mailles se fait A travers des liaisons. Chaque face peut
constituer soit:

une face imperméable,
une frontiére extérieure du modéle,

soit une liaison d'échange d'eau entre la maille du mod¢le avec une maille voisine.

Dans le module OC on a admis qu'on pourrait rencontrer plusieurs types de liaisons
sur chacune des faces d'une maille, qu'on peut séparer en trois familles:

a) Liaisons d'écoulement de ruissellement
Cette famille comporte les types suivants:

I rm 1 : I'écoulement ne peut pas traverser cette frontiére. Ce
type de liaison peut é&tre imposé pour représenter une digue
insubmersible par exemple.

Ruissellement : sur une dalle plane.

Dans la pratique on assimile 3 ce ruissellement le cas le plus. fréquent
d'une liaison composée de multiples petites rigoles ol l'on a soin de
choisir des coefficients de rugosité donnant globalement une image
fidéle a la réalité.

b) Liaisons d’écoulement fluvial

Ecoulement fluvial dans un canal ou une riviére dont la pente est
relativement réguliére.

Déversoir créé par un seuil rocheux, une digue, etc. Si le profil en
travers du lit présente des créneaux, il convient d'introduire deux ou
plusieurs déversoirs qui débiteront en partic ou en totalité.

Orifice par exemple une buse sous la route, un certain ouvrage sur la
riviere, la sortie d'un réservoir.

Débit imposé fonction de la charge en amont du trongon.

c) Liaisons entre mailles de ruissellement et mailles fluviales.

Ce genre de liaisons est créé automatiquement par le programme entre
les mailles de types différents. Le choix du type de liaison se fait par le
programme méme suivant la position relative des berges et des centres
des mailles voisines:
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a1 ntr la _maill issellemen 1 |
erges du troncon fluvial voisin et la riviére ne borde pas;:

Dans ce cas l'eau coule de la maille de ruissellement vers la maille

fluviale selon une loi du type Strickler en supposant que la pente de
la ligne d'eau est la méme que celle du terrain naturel.

==

Fig. A4-2 Schématisation de la liaison maille de
ruissellement - maille fluviale dans le cas on cette
derniére est plus basse que la maille de ruissellement et
le niveau de l'eau est plus bas que le niveau des berges.

| T ill issellemen 1 g 1
mineur;

Méme type de modélisation que précédemment sauf que la pente de la
ligne d'cau est calculée d'aprés le niveau d'eau dans les deux mailles.

Fig. Ad4-3 Schématisation de la liaison maille de
ruissellement - maille fluviale dans le cas on cette
derniére est plus basse que la maille de ruissellement et
le niveau de l'eau est plus haut que le niveau des berges.

r i isin;
La liaison est considérée du type déversoir ot la cote du seuil est celle

de la berge.

seuil

I =4

Fig. Ad4-4 Schématisation de la liaison maille de
ruissellement - maille fluviale dans le cas ou le niveau des
berges est plus haut que celui des mailles de
ruissellement voisines.
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L'exemple suivant illustre les différentes liaisons.

f R-R
L
bt
Y Y
R R =R e
)
A AN— R-F
e 1N N\
B e - .
~— - < e F-F
RR Liaison du type ruissellement-ruissellement
FF " Liaison du type fluviale-fluvial
RF Liaison du type ruissellement-fluvial

Fig. A4-5 Schématisation de différent types de liaisons

Ad4-2-3) Conditions aux limites

Les échanges avec l'extérieure du domaine se font A travers des liaisons situées sur
la limite. Chaque type d'écoulement (ruissellement ou fluvial) posséde ses propres
conditions aux limites.

a) Ruissellement

Cinq types de conditions aux limites sont disponibles:

Imperméabl identique a la condition interne.

Limite de ruissellement : la ligne d'eau amont est prolongée jusqu'a la

limite du modéle.

D¢bit _imposé en fonction du temps.

i im en fonction du temps.

Loi polvnomiale reliant le débit au niveau d'eau dans le centre de la
maille adjacante a cette liaison.
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b) Ecoulement fluvial

Les liaisons internes des écoulements fluviaux peuvent servir comme
conditions externes mais i condition d'admettre l'existence d'une maille
fictive 4 l'extérieur du modéle et d'imposer dans cette maille le niveau
en fonction du temps.

D'autres types de conditions peuvent servir comme conditions aux
limites:

Débit imposé en fonction du temps.

Niveau impos€ en fonction du temps.

i lynomi idem que pour le cas du ruissellement.

Ad4.2-4) Hypothéses sur les écoulements

Considérons une maille centrale C et une maille voisine V et supposons, par
exemple que la face E de la maille C coincide avec la face O de la maille V:

E % Ve
]
L
e — Fig. A4-6 Vue en plan (en haut)
————————'_—-_ . s .

et profil du terrain avec la ligne
d'eau (en bas) dans le cas du
ruissellement.

A un instant donné, on observe au centre de ces mailles des niveaux d'eau Z¢ et
Zy.

Le fait de négliger l'inertie de 1'eau conduit aux conséquences suivantes

A. Dans le cas particulier o :

Zo=2Zy.

le débit Q échangé entre les deux mailles est nul, quelque soit la nature
de la liaison hydraulique existant entre ces deux mailles.
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B. Si Zc # Zy , on observe un écoulement d'une maille vers l'autre, dans le
sens C vers Vsi Zc > Zy, et dans le sens inverse dans le cas contraire.

Il s'agit d'évaluer le débit Q qui s'écoule & cet instant 3 travers la face
commune aux deux mailles. Ce débit est calculé de facon différente selon
les caractéristiques physiques du ou des chénaux hydrauliques dans
lesquels s'effectue 1'écoulement. Etant donnée I1'hypothése de
I'écoulement sans inertie, le débit Q = f(Z¢c, Zy) est une fonction des
niveaux Zc, Zy et peut toujours se calculer si ces niveaux sont connus.

A4-2-5) Les équations d'échange

Ces équations expriment le débit d'eau A travers les liaisons en fonction des
niveaux d'eau de part et d'autre de la liaison en question et de ses caractéristiques

géométriques.

Dans tout ce qui suit, nous examinerons le cas ol Zgc > Zy, clest 2 dire que
I'écoulement s'effectue dans la liaison de l'amont Z¢ vers I'aval Zy. Dans le module
OC, des tests ont été introduits de facon a transformer, par des chagements de
signes appropriés, les formules ci-dessous lorsque Z¢ < Zy.

La convention générale adoptée dans le module OC est que le débit est positif pour

une maille lorsqu'il entre dans la maille. S'il en est ainsi, par exemple pour la
maille centrale, le débit sera négatif dans la maille voisine.

A4-2-5.1) RUISSELLEMENT

Le débit Q est exprimé par la formule de Strickler:

Z.-Z,
Q=K. L by \ =5 (A4-4)

ol hy, est la hauteur de la lame d'eau égale 2 la hauteur moyenne (hc+hy)/2 etl la
largeur du lit de la riviére & ce niveau.

La formule (A4-4) ci-dessus doit étre corrigée dans les cas particuliers suivant:

. La différence de niveau entre les deux mailles est trés faible, dans ce cas, la
loi de débits devient lin€aire par rapport a la dénivellation:
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Fig. A4-7 Approximation du

calcul du débit d'échange entre

deux mailles de ruissellement

£ Zc-2Zv dans le cas on les niveaux d'eau
sont trés proches dans deux
mailles voisines.

. La profondeur de l'eau dans la maille amont est faible par rapport a celui de

la maille aval, & ce moment une procédure spéciale pour les faibles
profondeurs est appliquée qui consiste A consiste 4 prendre h, = [a hy + (1-a)

Q.

he], o est déterminée de sorte que 3Zy = 0. Pour plus de détail le lecteur

pourra se référer aux ouvrages spécialisés [Cunge, 1975].

A4-2-5.2) ECOULEMENT DANS LES RIVIERES

a)

Ecoulement fluvial

Z,-2Z
Q=Dl)\ = (A4-5)
ou:
hm : profondeur d'eau pondérée entre la maille C et la maille V

D(hy,) : débitance du chenal, fonction de hy,

L : distance entre les points C et V.

Fig. A4-8 Schématisation d'un trongon fluvial.
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D(hy) = la débitance est une fonction tabulée fournie dans les données
point par point.

Déversoir

Fig. A4-9 Régimes d'écoulement au dessus d'un seuil @
créte large.

Un déversoir est défini par les valeurs suivantes :

Zg : cote du seuil;
Ca : coefficient de débit;
B : largeur du déversoir;

et il est toujours situé sur une face d'une maille. On suppose que Z. est

toujours le niveau d'eau amont et Zv un niveau d'eau en aval (Fig. A4.8). On
utilise la formulation correspondante aux deversoirs a créte large.

Si:
Z, -Z> -i—(Zc-Zs)
(A4-6)
C'est-a-dire :
2Z +Z
4> _03—5 (A4-T7)

alors le régime est dit noyé et le débit s'exprime par la relation :

Q=Cy3\/2g.B.(Z,-Z)A[/Z.-Z, (A4-8)
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Si:
2 Zc +Zs
& —
& 3 (A4-9)

le régime est dit dénoyé, et le débit ne dépendant plus du niveau aval,
s'exprime ainsi:

_ 32
Q=0.385.C; v28.B.(Z,-Z) (A4-10)

Orifice

s

Fig. A4-10 Coupe verticale dans l'axe de l'orifice

Un orifice est défini par les valeurs suivantes:

Cd : coefficient de débit;

b : largeur de [l'orifice;

£a : hauteur de l'écoulement, & étant un coefficient de contraction
verticale;

¢ dépend du rapport: n = 7 2 7
C "~ &y

avec: n < 0,55 g =0,65
0,55<n< 0,90 £=0,50 + 0,268.m (A4-11)
0,90<n< 1.0 £€=0,745+255(n-09).

On défint une hauteur critique hg telle que
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. ga (1_'_ 8.Q ) 1
0= 2 3|
. g(C;.b)". (c.a) (A4-12)

si:

(Zy-Z¢) >Ny (A4-13)

le régime est dit noyé et le débit s'exprime par:
Q=Cgb.e2.v/2g.(Z,-Z)" VRPN
si:

(Zy-Z¢) <hg | (A4-15)
le régime est dit dénoyé et le débit s'exprime par:

Q=C;b.ea.v2g.(Z; - Z+2)1/2
(A4-16)

Sim> 1 [lorifice fonctionne en déversoir et on applique les formules de
débit correpondant au régime d'écoulement.

d) Mixte

Cette liaison est une combinaison de deux types de liaisons: un lit fluvial et
un ou plusieurs déversoirs sont disposés en paralléle entre deux mailles.

A4-3) EQUATION DE CONTINUITE.

Le principe de la version actuelle du module OC consiste 3 ne pas faire de
distinction entre mailles de ruissellement et maille fluviale pour traiter 1'équation

de continuité.
Le développement de Taylor de I'équation de continuité dans une maille centrale

quelconque en négligeant les termes d'ordre supéricur est le suivant

3 d 3
ZQ(t+At)——Q(t)+ I[Ea—Q(t) AZ, +z£(t) AZ,,]

-—zQ(t).—.Az +P
2 d:Z c
S c (A4-17)

ou:
S = S(zc) pour une maille fluviale
= Surface. (constante) de la maille de rulssellement
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Q = débit rentrant dans la maille considérée
P = les termes sources et puits tels que la pluie, 'échange avec SZ, etc...
I = opérateur de sommation sur toutes les mailles voisines;

En utilisant un schéma de discrétisation totalement implicite 1'équation de
continuité s'écrit:

Al AZ
f (t+AL) = °F (A4-18)

et en introduisant 17 dans 18 et en multipliant par S on obtient:

9Q XQ ds s] oQ

(Za—z; -—S-.dTC- E AZC+25Z,AZV=-ZQ-P
(A4-19)

Cette relation comporte comme inconnues les variations de niveau au nceud
central et aux nceuds voisins qui ne peuvent étre déterminés de maniére explicite.
En appliquant (19) 2 toutes les mailles on obtient un systtme linéaire de n
équations 3 n inconnues. La résolution de ce systtme donne les niveaux dans
toutes les mailles a l'instant t+At.

La méthode implicite exige donc:

(1) De calculer, 2 l'instant t donné:

i) tous les débits entrant ou sortant de la maille
ii) la surface du plan d'eau (S(t))
iii) les dérivées partielles par rapport au niveau dans toutes les mailles

voisines et au niveau de la maille centrale.

(2) De construire la matrice des coefficients du systéme linéaire et le vecteur des
membres libres.

(3) De résoudre ce systéme.

A4-4) ALGORITHME DE RESOLUTION.

Les mailles formant le modéle sont réparties par é&tages correspondant a leur
indice de 1'ordonnée. Ainsi une maille appartenant 2 un étage j n'a d'échanges
qu'avec des mailles du méme étage j, de l'étage précédent j-I et de I'étage suivant
j+1. Dans chaque étage les mailles sont numérotées.

Les équations de types (19) oi le terme libre L = P + £ Q est connu, sont appliquées a
I'étage j, a l'étage précédent j-I et a I'étage suivant j+1.

En utilisant la notation matricielle, on peut écrire les équations de continuité
relatives aux points de 1'étage central sous la forme:

(Mpl-{AZp} + Ml {AZc} + Mg). (AZg) = (Lo} (A4-20)
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-

ou :

(M.] est une matrice carrée mj x m; de Il'étage central,

[Mg] est une matrice rectangulaire mj;) x m; de I'étage suivant,
[Mp] est une matrice rectangulaire mj.1 X mj de I'étage précédent,
{AZ;}, {AZg) et {AZp} sont les vecteurs inconnues correspondants.
{L} est le vecteur des termes libres.

Une équation du type (A4-20) s'écrit ainsi pour chaque étage, y compris pour le
premier étage ol on a en particulier:

IMpl.{AZg} + [M1].{AZ1} + [M3].{AZ3} = {L1} (A4-21)

On a (ne-1) équations de ce type et (ne+1) inconnues vectorielles du type {AZj}
(n., étant le nombre d'étages dans le modeéle) : il manque deux équations
vectorielles qui ne sont d'autre que les conditions aux limites au premier et
dernier étage.

Conditions au premier étage: les composantes du vecteurs {AZ(} peuvent toujours
étre exprimées 2 l'aide des conditions a4 la limite en fonction des composantes du
vecteur {AZ1} selon la relation:

{AZy} = [Eq] {AZy} + {F1} (A4-22)

En effet, quelles que soient les conditions (acceptables physiquement) 2 la limite,
on peut toujours trouver, en linéarisant ces conditions, les éléments de la matrice
[Eg] et du vecteur {Fg} (c.f. §A4-5).

Par suite, en substituant (22) dans (21) on aura:

[Mol.(Eq] {AZ;} + [Mg] {Fg} + [M1].{AZ1} + [M2].{AZ3} = {L1} (A4-23)

1
(AZ} =- [[IMT" + MgLIEg] 1 IM,] (AZ,}
- [IM] + [Mg] [Egl ™' [IMg] {Fo} + {Ly}] (Ad-28)

C'est-a-dire que (24) prend la forme récurrente du type (22):

{AZ1) = [Ep] {AZp) + {F2}
{AZg} =[E1] {AZ1} + {F1} (A4-25)
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On peut donc toujours exprimer linéairement les Azi d'un étage central par les
Azi+l de l'étage suivant, pourvu qu'on ait une relation entre les accroissements de
I'étage précédent et 1'étage central.

Il ne reste plus que la condition du demier étage.

Le processus de substitution répét€é de proche en proche, permet de remonter les
étages en calculant, pour chaque étage j, les matrices [Ej] et les vecteurs {Fj}. Au

dernier étage on calcule de méme [Epe¢] €t {Fpet}. La condition 3 la limite du
dernier étage fournit le vecteur {AZpet}.

Alors, dans une nouvelle phase de calcul, par le processus inverse de récurrence,
les valeurs {AZ;} seront déterminées pour tous les étages j 4 l'aide des [Ej] et {Fj}

calculés a la phase montée et des vecteurs {AZj,1} quon vient de calculer. II suffit
d'ajouter les valeurs calculées de AZj aux niveaux Z; connus 2 linstant t = n At,
pour trouver l'état 3 du modéle 2 I'instant t = (n+1).At. Et on recommence pour le
pas du temps suivant.

Cette méthode de calcul est en réalit€ une méthode d'inversion d'une matrice
bande extrément creuse et représente une application de la "méthode de double
balayage" ("The double sweep method").

A4-5) TRAITEMENT DES CONDITIONS AUX LIMITES.
Le systtme d'équation étant parabolique, il est nécessaire et suffisant d'imposer
aux limites géographiques du domaines les niveaux Z(t). Ceci n'est pas toujours
possible ou désirable, car en réalité trois types de conditions peuvent se présenter:

niveau nonné en fonction du temps Z(t).

débit donné en fonction du temps Q(t).

une relation entre niveau et débit Q = f(Z).
Les trois conditions peuvent s'exprimer sous la forme (A4-26); en effet:

. Condition Z(t)

On introduit une maille fictive ol le niveau Zy est connu au temps t =
{n+1).At.

Dans la division du modele en étages, le programme considére la
maille k, ol AZy est connu, comme appartenant & l'étage précédent j-1
par rapport i l'étage j, ol est classée la maille en cours de traitement.
On écrit que :

{AZy} = [Exl {AZ;} + {Fy} (A4-27)
AZy =Fy, Ek,i=0 (A4-28)

Deés lors {AZy} est égal & la valeur imposée a la limite quel que soit AZj.
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. Type Q(t)

Dans I'équation de continuité, on introduit dans le terme libre le débit
Qo+l imposé

. Type Q = f(Z)

Qi k = f(Zj) est une fonction connue, on introduit encore un casier
fictif k. Dans l'équation de continuité, on pose:

Qiy = f(Z)

Q.

3z =@ (A4-29)
d i,k

Z,

(puisque Qj k ne dépend pas de Zy)

A4-6) VALIDATION ET APPLICATION DE LA NOUVELLE VERSION DU
MODULE DES ECOULEMENTS DE SURFACE DU SHE-F-89

Ad4-6-1) Ecoulement sur un plan incliné

Dans la premiére étape de validation du modele des écoulements de surface,
nous nous proposons d'étudier le cas de l'écoulement sur un plan incliné
imperméable avec un apport de pluie P constant dans l'espace et dans le temps,
avec un état initial sec. Ce cas a été examiné par plusieurs auteurs, en commengant
par Woolhiser et Liggett [1967] qui ont présenté une analyse adimensionnelle des
équations de Saint Venant pour la partie montante de Il'hydrogramme en utilisant
la méthode des caractéristiques. Ils ont défini le nombre d'onde cinématique K,

(kinematic wave number) par l'expression:
2
Kg=0 L/hoFo (A4.30)

ol o est la pente du plan, L sa longueur, 2p la hauteur de la lame d'eau normale
pour un débit gy = P.L 2 l'extrémité aval du plan, Fp le nombre de Froude

(Fg = v§/ gho; g l'accélération de la pesanteur, V=g, /hp la vitesse & la limite aval
du bassin et 2 I'équilibre). Woolhiser et Liggett [1967] concluent que dans le cas ol

Kg >20 et Fgp > 0,5 le modele de l'onde cinématique est une bonne approximation de
la solution des équations de Saint Venant décrivant le ruissellement.

Vieira [1983] compare les é&quations de Saint Venant 2 plusieurs
approximations. Il trouve que I'approximation de l'onde diffusive approche mieux
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ou aussi bien l'équation de Saint Venant que l'onde cinématique et ceci dans la
plupart des cas pratiques.

D'autres auteurs comme Govindaraju et al [1988] développent une solution
semi-analytique de 1'équation de l'onde diffusive pour le cas de l'écoulement sur
un plan incliné.

Avant présenter une comparaison de la solution fournie par le SHE-F-89,
avec celle de 1'équation de l'onde cinématique, et des é€quations de Saint Venant
présentée par Vieira [1983] nous rappelons briévement la solution de I'équation de
l'onde cinématique donnée par Woolhiser et Liggett [1967].

Si on considére la loi hauteur-débit de Manning-Strickler (éq. I1.15), le
débit A l'exutoire est donné par:

5/3

pour 0 t<ty: g =q0[tt:] (A4.31.2)

pour t > tg q=qo (A4.31.b)

ol 79 est le temps d'équilibre qui correspond au temps au bout duquel le débit
devient constant. Dans le cas de l'onde cinématique, ce temps se calcule A partir de
I'expression suivante:

1 L 1T
to = o2l o — (A4.32)
po.4 l:co,s. Kr]

avec K,le coefficient de Strickler.

La comparaison des différentes solutions mentionnées ci-dessus est établie
pour un nombre de Froude Fyp= 0,5 et un nombre d'onde cinématique K, = 20. Le
plan incliné d'une longueur de 160 m est discrétisé en 20 trongons, sa pente est de
0,1 %, le coefficient de Strickler K, est fixé a2 66,67 et lintensité de la pluie

P = 314.52 mm/h (8,737 .10°5 m/s) appliquée au temps ¢ = 0. Le pas de temps utilisé
dans la simulation est de 7,2 s. Les résultats sont reportés dans la figure (A4.11)
sous forme normalisée, c'est & dire en présentant en abscisse le temps réduit
t¥ = t/tg et en ordonnée le débit normalis€é Q* = gq/qp. On remarque une bonne
concordance entre les trois solutions & l'amorgage du ruissellement. Au voisinage
du temps d'équilibre, la solution de l'onde cinématique différe significativement
des deux autres solutions car elle ne tient pas compte du phénomeéne de la
diffusion représenté par les termes faisant intervenir la perte d'énergie induite
par le frottement. Néanmoins, l'onde cinématique garde un intérét particulier car
elle donne une bonne enveloppe 2 la solution du probléme et surtout elle est
relativement simple 2 intégrer dans des cas plus compliqués. Notons que nous
avons choisi ici le cas limite d'applicabilit¢ de I'équation de 1'onde cinématique
(Kg=20 et Fp=0,5) dans le but de cerner la différence entre la solution exacte
des équations de Saint Venant et la solution approchée de l'onde cinématique.
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Fig. Ad4.11 Comparaison de Il'hydrogramme normalisé
calculé a partir des équations de Saint Venant [Vieira,
1983], l'équation de l'onde cinématique et I'équation de
I'onde diffusive (SHE-F-89) pour Fg= 0,5 et K; = 20.

A4-6-2) Comparaison avec une solution analytique approchée

La solution analytique utilisée est celle développée par Overton et
Brakensiek [1973] pour un bassin versant en forme de V supposé imperméable. Ce
bassin est représenté schématiquement dans la figure (A4.12). Cette solution est
fondée sur I'approximation de l'onde cinématique et fournit l'expression du débit A
I'exutoire du bassin en fonction du temps.

Dans la partie montante de I'hydrogramme, le temps d'équilibre de 1la
totalité du bassin (versant et rivieére) est Teq tel que :

ol t; et ty sont les temps d'équilibre du canal et des versants respectivement
calculés 2 l'aide des expressions suivantes:

1 L e .
te = —o4| o5 (A4.34)
Pc C¢ . Kl‘,C
1 L, 0.6
ty = po.4| " 05 (A4.35)
P l:ov . Kr,v]

ol les indices ¢ et v sont relatifs au canal et aux versants respectivement, p. est le
débit d'eau qui entre dans la canal par unité de largeur (p = 2.P.L,/W, W étant la
largeur du canal).
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We

Fig. A4.12 Représentation schématique du bassin
versant en V.

Pour que l'équation (A4.33) soit valable, il faut que le temps d'équilibre du
bassin soit supéricur au temps d'équilibre des versants (Teq > ty) [Bathurst 1986,a]

ce qui conduit & la condition tc > 3/8 ty.
Le débit total Qy des versants dans le canal au temps ¢ défini & partir du

début de la pluie est

5/3
pour 0 < t< ty: Qv =Qs|:t] (A4.36.a)

ty

pour t 2ty Qv=0Qs (A4.36.b)
ou Qg est le débit en régime permanent:
Qs=2PLyLc (A4.37)

et le débit Q¢ & l'exutoire du canal:

(VT . P
0<t<t = A4.38.
pour <ty Q =Qs [(8/3)- (5/3).11] 1573 ( a)
(t/Teq) - (5/8) u5/3
pour ty St< Teq Qc=Qs 1 (5/8) u (A4.38.b)

pour t 2 Teq Qc=Qs (A4.38.¢)
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avec u—T—eq (A4.38.d)

Il faut bien noter que ces expressions ne sont que la conséquence de
l'application de Il'approximation de l'onde cinématique.

Dans le cas ou le débit est exprimé par la formule de Manning-Strickler

(eq. 1.16), en remplagant dans 1'équation (A4.30) chaque terme par son expression

sachant que gg= K,,o-I/Zhos”; qo= PL;Fﬁ = Vg/hog et Vo = go/hy, le nombre d'onde

cinématique Kg (éq. A4.30) défini par Woolhiser et Liggett [1967] s'écrit sous la
forme:

c0.4 1,02
Kg=goi7
8ZE k12 pos

(A4.39)

Les données numériques utilisées dans ce test sont les suivantes:

Ly =90 m
Lc = 1000 m
W =20 m
oy, = 0,05

oc = 0,02

Kry = 6,66

Krc = 66,66

P = 10,8mm/h

Les nombres d'onde cinématique Kgy et Kg relatifs aux versant et au canal
respectivement admettent comme valeurs:

1957
600

Kg,v
Kg,c

Un maillage carré de 100 m x 100 m est utilisé pour la représentation du
domaine et un pas de temps de 36 s est adopté pour la simulation.

Le débit entrant dans le canal calculé A partir des équations (A4.36.a) et
(A4.36.b) est comparé a la solution fournie par le SHE-F-89. Une bonne
concordance entre les résultats est observée sur une partie de l'hydrogramme (c.f.
figure A4.13.a) sauf que, comme on pouvait s'y attendre, une différence apparait
au voisinage du temps d'équilibre. Cette différence est due i I'absence du terme qui
tient compte de I'évolution de I'épaisseur de la lame d'eau avec la distance dans
I'équation de l'onde cinématique.

La figure (A4.13.b) montre le méme type de comparaison que celui de la
figure (A4.13.a) mais cette fois I'hydrogramme est considéré A l'exutoire du bassin
versant. La aussi, un bon accord des résultats apparait au début de la phase
montante de I'hydrogramme. La différence s'accentue quand on s'approche de
I'équilibre. Dans ce cas l'onde cinématique reproduit moins bien la solution de
I'onde diffusive que dans le cas des versants et ceci pour deux raisons: d'une part
le débit d'entrée dans le canal considéré dans 1'équation diffusive n'est pas
identique 2 celui adopté dans la solution analytique, et d'autre part le nombre de
I'onde cinématique Kg est plus faible que dans le cas des versants.
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Fig. A4.13 Hydrogrammes du débit d'eau déversant dans le canal a partir
des deux versants (en haut) et hydrogramme a l'exutoire du canal (en bas).
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Fig. A4.14 Hydrogrammes A I'éxutoire du canal calculés
Q l'aide des versions SHE-83 (en haut) et SHE-F-89 (en
bas) pour différents pas de temps.
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Du point de vue mathématique, les deux versions SHE-83 et SHE-F-89 sont
identiques car eclles représentent toutes les deux l'équation de 1'onde diffusive. La
différence réside dans le schéma numérique utilisé. Par suite, 1'avantage que
fournit la version actuelle est surtout au niveau de la stabilit€é numérique. La
figure (A4.14) présente une étude comparative sur le pas de temps qui assure la
stabilit¢ numérique entre le schéma explicite (SHE-83) et le schéma implicite (SHE-
F-89). Comme on pouvait s'y attendre, le schéma totalement implicite assure la
stabilit¢ méme pour des pas de temps qui ne sont pas adaptés au phénoméne étudié.
En effet avec un pas de temps de 0,3 h (pratiquement le tiers de la demi-période de
I'impulsion) 1l'algorithme ne diverge pas. Cette stabilité numérique se fait aux
dépens d'une certaine diffusion numérique mais qui reste acceptable pour un
choix raisonnable du pas de temps. Pratiquement 1'utilisation d'un schéma
implicite permet de multiplier le pas de temps par un facteur de l'ordre de 10. Le
gain sur le temps de calcul dans le module des écoulements de surface du SHE-F-89
est pratiquement négligeable du fait que le schéma implicite nécessite, sur un
ordinateur scalaire, environ 5§ a 10 fois plus de temps de calcul (en temps C.P.U.)
que le schéma explicite et ceci suivant le nombre de mailles dans le modele et la
forme du bassin. Ce chiffre peut é&tre réduit considérablement en utilisant un
ordinateur 2 architecture paralléle ou vectorielle surtout que la grande partie des
opérations (vectorielles ou matricielles) dans la version implicite se préte bien 2
ce genre de traitement ce qui n'est pas vrai dans le cas du schéma explicite pour
lequel le calcul se fait maille par maille.

Méme dans le cas d'un ordinateur scalaire, l'avantage offert par la solution
implicite du c6té économique réside dans le fait qu'on peut réduire le nombre de
pas de temps global pour une application donnée et ainsi économiser le temps de
calcul consommé dans les autres modules, sachant que dans une application du
SHE-83 le temps consommé par le module des écoulements de surface ne constitue

que 15 3 20% du temps de calcul global.

D'autres applications qui sortent du contexte de ce mémoire ont été
réalisées sur des cas réels dans le but d'étudier l'impact de la construction d'un
barrage sur le comportement de la nappe [Aboujaoudé et al, 1991].
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Annexe AS

VALIDATION ET DISCUSSION
SUR LA METHODE DES BANDES
TOURNANTES

AS5-1) VALIDATION DU GENERATEUR ALEATOIRE

Pour valider le générateur aléatoire fondé sur la Méthode des Bandes
Tournantes nous l'avons testé sur le méme cas que celui présenté par Mantoglou et
Wilson [1982] en utilisant les mémes paramétres.

Le variogramme théorique est un variogramme exponentiel, de portée a,,
les paramétres utilis€s sont les suivants:

NP = 90 x 90 (nombre de points ol la variable aléatoire est générée)

L = 16 (nombre de lignes tournantes)

A{ = 0,09.a, (pas de discrétisation des processus monodimensionnels,

M = 100 (nombre d'harmoniques)

Q = 40/ae (demi-amplitude de I'intervalle [-Q, Q] en dehors duquel la

densité spectrale est supposée nulle).
Ax = 5 m (pas de discrétisation dans le champ bidimensionnel)
ae 50 m (portée du variogramme)

Avec ce jeu de données nous avons lancé trois fois le générateur aléatoire
et obtenu les variogrammes présentés dans la figure (AS-1).

La comparaison des valeurs théoriques et simulées sont reportées dans e
tableau (AS5-1), de méme que les statistiques d'ensemble dans le tableau (AS5-2)

Dist. Variogramme Variogramme calculé
(m) théorique
1 2 3
5 0,271 0,341 0,319 0,313
10 0,468 0,527 0,496 0,482
15 0,612 0,653 0,622 0,595
20 0,717 0,762 0,732 0,695
25 0,794 0,840 0,813 0,771
30 0,849 0,885 0,864 0,817
35 0,890 0,919 0,901 0,855
40 0,921 0,941 0,927 0,879
45 0,942 0,960 0,949 0,897
50 . 0,957 0.974 0,963 0,907

Tableau AS5.1 Comparaison' des valeurs du variogramme
exponentiel théorique a trois réalisations effectuées 2
l'aide de la Méthode des Bandes Tournantes.
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Paramétre Valeurs Valeurs calculées
théoriques
1 2 3
moy 0,0 0,0166 0,0111 0,0200
var 1,0 0,8836 0,9714 0,9368
asym 0.0 -0,0246 . -0,0536 0,0866
aplt 3,0 3,0339 2,8773 3,0724

Tableau AS5.2 Statistiques
réalisations du processus aléatoire générées a l'aide de la

Méthode

asym et aplt
coefficient d'asymétrie et le coefficient d'aplatissement.
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Fig A5.1 Comparaison des
variogrammes théoriques (pointillé) et
calculés (ligne joignant les cercles)
pour trois réalisations d'un processus
aléatoire générées & Il'aide de la
Méthode des Bandes Tournantes sur un
champ de 450m x 450m avec un pas
d'espace de 5 m et une portée d'un
variogramme exponentiel de 50m.
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Pour une loi normale, la valeur moyenne suit une loi de Student de NP-1
degrés de liberté. L'intervalle de confiance pour un risque a est donné par:

I1= [-t1-a/2 .—\/%—P, +t1.0/2 - ﬁ] (A5.1)

ol ¢ est la fonction de Student. Pour un seuil de confiance de 99% l'intervalle I
sera:

11 = [ -0,0286 ; +0,0286]

La variance suit une loi x2 de NP-1 degrés de liberté. L'intervalle de
confiance au risque a est donné par:

Iz=[x§,2 /(NP - 1), x5y | (NP - 1)] (A5.2)

En nous fixant un seuil de 99%, l'intervalle Ip sera:
Ip = [ 0,9597 ; 1,0406]

On remarque que les variances sortent de l'intervalle de confiance
théorique. Or les échatillons en question, ne sont pas constitués 2 partir de
variables aléatoires indépendantes mais ces variables sont correlées par une
fonction de covariance exponentielle. Donc le nombre de tirages indépendants
n'est pas égal au nombre de points dans 1'échantillon mais il faudrait déterminer
"le nombre équivalent d'échantillons indépendants”. :

A5-2) LE NOMBRE EQUIVALENT D'ECHANTILLONS INDEPENDANTS.

Pour un processus aléatoire Y(x) sur un champ tridimensionnel de
dimensions respectives L; (i = 1, 2 et 3) et de portées respectives ap; aux directions
i, si Y(x) est statitistiquement homogéne dans les trois directions (i=1,2,3), d'aprés
la définition d'Ababou [1988] "le nombre équivalent d'échantillons indépendants”
serait:

Li.Ls.L3
Ny= AS.
Y de,1 . 2e¢,2 . 8,3 (AS5.3)

En appliquant cette méme définition au cas bidimensionnel ol le processus
est isotrope (ae,1 = a2¢,2) le nombre d'échantillons indépendants sera:

L;.L
Ny =2 (A5.4)
4 e,1

Afin de vérifier la pertinence de cette estimation, nous avons effectué des
statistiques sur un ensemble de réalisations obtenues a partir de la Méthode des
Bandes Tournantes. Le processus suit une loi gausienne de moyenne nulle et de
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variance égale A l'unité. L'ensemble est constitué de 100 réalisations sur un
domaine de 100 m x 100 m avec un pas de discrétisation de 5 m (chaque réalisation

contient 400 points) et une portée de 30 m.

Pour chacune des réalisations la moyenne est calculée,ce qu ipermet de
constituer I'histogramme des moyennes présenté dans la figure (A5-2). On
remarque bien la forme d'une distribution gausienne de la moyenne. L'écart-type
des moyennes est de 0,204 comparé A la valeur "théorique" obtenue A partir du
nombre équivalent d'échantillons indépendants et qui est de 0,235. De plus, la
moyenne des valeurs moyennes calculée statistiquement est de -0,02164 qui,
théoriquement, admet une espérance mathématique nulle.

On peut donc admettre qu'effectivement, une bonne estimation du nombre
équivalent d'échantillons indépendants peut €Etre obtenue 2 partir de la formule

(A5-4).

Dans la figure (AS5-3) nous présentons le résultat de la statistique sur les
100 variogrammes obtenus A partir des réalisations précédentes. On remarque une
excellente coincidence entre le variogramme moyen et le variogramme théorique.

300
250
200 !
150 =
100
50 /
0 Wl

/&%3%%33;%%%393%%95?&9

Fig. A5.2 Histogramme des valeurs moyennes des 100
réalisations de champs aléatoires par la Méthode des
Bandes Tournantes.
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calculés a partir des 100 réalisations du champ de

variables aléatoires.



215

Annexe A6

CALCUL

DE LA MOYENNE GEOMETRIQUE
D'UNE DISTRIBUTION

SUIVANT LA LOI LOG-NORMALE

La fonction de densité de probabilité pour une loi de distribution normale
de moyenne p et d'écart-type ¢ est donnée par:

Lg_u)i] (A6-1)

exp[- 2;-2

= Ve

tandis que la fonction de densité de probabilité pour une loi de distribution log-
normale est:

1 1 2
f(a) = oo 207 expl:- ; (Loga - un) ] (A6-2)

ol p,est la moyenne de Log a et o, 'écart-type de Log o.

Sachant que la relation entre la valeur moyenne et les paramétres de la loi de
distribution log-normale s'écrit:

) ;
Hin = e€xp [0n/2 + Un] (A6-3)
et l'écart-type op, en fonction des mémes paramétres s'exprime par:
2
oLa = [exp (o) - 11'72 (A6-4)

et que la moyenne géométrique WG d'un ensemble de n valeurs x;est définie par la
relation

n
1 .
Log o=} Y Log xj (A6-5)
i=1
on peut calculer la valeur de la moyenne géom'étrique en utilisant les relations

(A6-3), (A6-4) et (A6-5).

En effet, d'aprés sa définition, si pg représente la moyenne géométrique d'une loi
de distribution flog-normale, Log pg n'est autre que la moyenne p,de la loi de
distribution g = Log(f) associée.

Si on impose 2 pp, la valeur 1 (cas du facteur d'échelle), on a:

2
Log wa=Log1=0=0,/2 + iy
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d'ou : MHp= -o:/ 2

et: On = Log(csf,l +1)

En appliquant finalement la relation pg = exp pp on peut tirer la valaeur de pg.
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Annexe A7

QUELQUES DEFINITIONS
EN STATISTIQUES

A7-1) Homogénéité

Soit £(x) = §(xy, X2, ..., Xp) une fonction aléatoire de n variables réelles de moyenne
p(x):

n(x) = E[§(x)] (A7-1)
La covariance se définit de la maniére suivante:

Cov(xi, x2) = E[E(x1)E(X2) ~ n(x1).1(x2)] (A7-2)
La fonction de corrélation est définie par:

COV(X], Xz)
[Cov(xy, x1).Cov(xa, X3)]

p(x1, X3) = 172 (A7-3)

Le champ aléatoire est homogene si:

n(x) = constante (A7-4)
et

Cov(xy, X3) = Cov(x; - x1) = Cov(r) (A7-5)
ol -

r=Xz2-Xj

A7-2) Ergodicité

Un processus aléatoire est dit ergodique si la moyenne d'ensemble est égale 3 la
moyenne d'une réalisation de ce processus.

A7-3) Cumulant

Soit f(x) une la fonction de densité de probabilité d'une fonction de distribution
F(x) d'une variable aléatoire X. On a la relation:

X
F(x) = Pr(X<x) = [f(t)dt (A7-6)

On définit la fonction caractéristique de X [Abramowitz et Stegun; 1964] par:

X
o(t) = B(eX) = fei* f(x)dx (A7-T)

=00



218

Le cumulant d'ordre n sera alors x,tel que:

Log o) = )k 00 (A7-8)
n=0





