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Résumer

Cette étude concerne les relations entre une distribution plurimodale de
taille des pores et les caractéristiques hydrodynamiques du sol. Elle a été
conduite sur une série de quatre échantillons d'un méme sol A texture
limoneuse. Ces échantillons ont été fabriqués en compactant des agrégats a
différents indices des vides.

La caractérisation hydrodynamique des échantillons est faite en les
soumettant & une demande évaporative. On suit alors l'évolution des
potentiels hydriques avec des microtensiométres; les teneurs en eau et les
masses volumiques du sol sont déterminées par atténuation gamma double-
source. Par des simulations d'expérience et avec des données réelles, les
performances de trois méthodes de caractérisation hydrodynamique sont
évaluées. Deux méthodes directes permettent d'obtenir des valeurs
moyennes de conductivité hydraulique avec un biais inférieur a 60 % ; elles
ne s'appliquent pas en conditions trop humides. Pour un cas simple en
pratique, on montre la difficulté de mise en ocuvre d'une méthode inverse.

Connaissant le volume des pores structuraux et en nous basant sur un
schéma simple d'organisation de l'espace poral du sol, nous interprétons
qualitativement la forme des courbes de rétention et de conductivité
hydraulique des massifs d'agrégats. On constate un changement d'allure des
propriétés hydrodynamiques des massifs a4 structure non continue, et un
classement des courbes de conductivité hydraulique entre les massifs, qui
s'expliquent par la transition entre un espace poral structural fonctionnel et
non fonctionnel vis-a-vis de l'eau. De plus on montre qu'un compactage,
méme modéré, des massifs d'agrégats étudiés affecte sensiblement les
propriétés de rétention en eau des agrégats. Les résultats présentés dans
cette étude permettent ainsi de mieux comprendre des particularités du
fonctionnement hydrodynamique des sols.

Mots-clé: conductivité hydraulique non saturée, porosité structurale,
gammamétrie double-source, microtensiomeétre, caractérisation
hydrodynamique, méthode de Wind.



Abstract

The objective of this study was to investigate the relations between soil
hydraulic properties (both water retention characteristic and unsaturated
hydraulic conductivity) and a plurimodal pore size distribution. Experiments
were performed on four soil samples, which were prepared by compacting
loamy aggregates (11% clay, 70% loam, 19% sand) to different void ratio.

To determine their hydraulic properties, soil samples were submitted to
evaporating conditions. Water potentials into the soil were measured with
microtensiometers; water contents and bulk densities were measured with a
double-ray gamma attenuation method. Three methods for the determination
of soil hydraulic properties were considered, their performances were
analyzed on the basis of experimental data and by simulating experimental
conditions. On one hand, unsaturated hydraulic conductivities could be
determined with two instantaneous profile methods with a relative precision
smaller than 60% ; these methods could not be applied under tco wet
conditions. On the other hand, an inverse method was found difficult to use
with our experimental conditions.

Experimental soil hydraulic properties were interpreted on the basis of
simple hypotheses about soil structure and about the behaviour of water in
the aggregated soil samples. Changes in the slope of the soil hydraulic
properties, and differences between unsaturated hydraulic conductivities of
the four samples were explained by the voidage of water in the inter-
aggregate pore space. It was also found that a small compaction had a great
influence on the water retention of the loamy aggregates. These
experimental results may help to better understand some particularities of
soil hydrodynamic behaviour.

Key-words: unsaturated hydraulic conductivity, aggregated soil, double-ray
gamma attenuation method, tensiometer, Wind method.
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PRINCIPAUX SYMBOLES

Les chapitres ol sont définis ces symboles sont indiqués entre parenthéses.

A. LETTRES ROMAINES

ao, al

Dam

: pente et origine du modeéle log-linéaire (4)

: concentration de la vapeur d'eau dans le sol (6)

: coefficient de diffusion de la vapeur d'eau dans le sol (6)
: indice des vides total (1)

: indice des vides structural (1)

: indice des vides textural (1)

: accélération de la pesanteur ( = 9.81 m.s2)

: perméabilité intrinséque du sol (1)

: conductivité hydraulique du sol (1)

: conductivité hydraulique du sol saturé en eau (1)

: coefficient d'ajustement des modeles capillaires (1)
: longueur

: masse molaire de I'eau

: coefficient du modele de van Genuchten (1)

: taux de comptage des photons gamma de la source X (4)
: pression de vapeur d'eau saturante

: pression

: pression de la phase gazeuse dans le sol

: débit d'eau (1)

: densité volumique du flux d'eau (1)

: constante des gaz parfaits ( = 8.32 J.mol'1.K-1)

: nombre de Reynolds (1)

: biais relatif pour la courbe de rétention (3)

: biais relatif pour la conductivité hydraulique (3)

: critére pour comparer deux courbes de rétention (3)
: stock d'eau (3)

: degré de saturation en eau du sol (1)

: critére 2 minimiser de la méthode inverse (4)

: temps

: température

: volume massique du milieu X (1)

: fraction volumique d'une phase I dans un mélange
: profondeur (positive vers le bas)

mol L-3
L2711
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B. LETTRES GRECQUES

a : coefficient du modele de van Genuchten (1) L1

o : angle de contact eau-air-solide (2) -

€ : porosité totale du sol (1) -
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0 : teneur en eau volumique (1) L3L3

Ogat : teneur en eau volumique 2 saturation (1) 13173

B, : teneur en eau volumique associée a K (1) 1313

6, : teneur en eau résiduelle des modeéles capillaires (2) L3L-3

K| : conductivité de la phase I dans un mélange (2) variable

A : coefficient d'ajustement des modeéles capillaires (2) -

m : viscosité de I'eau (1) ML1T1

Mg : viscosité dynamique de l'eaun (1) L2711

Wyx : coefficient d'absorption massique des photons X par Y (4) M-112
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Pour plusieurs raisons pratiques, on cherche en science du sol & comprendre et & quantifier les
€coulements de 1’eau dans le sol . Un objectif est la maitrise de ’alimentation en eau des
plantes, de la recharge des nappes phréatiques, des pertes en eau du sol par évaporation. De
plus, I'eau transporte des solutés qui peuvent alimenter les plantes, polluer les nappes
(nitrates, pesticides) ou se concentrer dans le sol (métaux lourds, formation de crofites salines
et dégradation de la structure du sol). La présence d’eau modifie également les conditions
d’agération du sol (activité biologique, réactions d’oxydoréduction), I’organisation de ’espace
poral du sol et ses propri€tés mécaniques (sensibilité au compactage, gonflement des argiles).
Enfin, I’eau transporte des particules solides (érosion, pédogénése).

Le transfert d’eau dans le sol est un cas particulier des transferts de masse et de chaleur en
milieu poreux. L’étude de la circulation de ’eau dans le sol est donc complémentaire d’autres
domaines concernés par la mécanique des fluides en milieu poreux. Par rapport 3 d’autres
milieux poreux, le sol présente trois particularités. Il est presque toujours non saturé en eau (il

y a coexistence des phases solide, liquide et gazeuse). Il est déformable (en particulier,

certaines argiles minéralogiques lui conftrent des propriétés de retrait-gonflement avec la

teneur en eau). Il est généralement hétérogéne: & une-échelle d’observation considérée, les

caractéristiques du sol suivent souvent des lois de distribution plurimodales (par exemple, la

distribution de taille ou de masse volumique des mottes d’un horizon cultivé). Par la suite, le
terme hétérogéne sera utilisé dans un sens restreint, pour désigner un milieu poreux

dont la distribution de taille des pores est plurimodale.

Suivant que cherche & décrire le fonctionnement d’un pore du sol ou d’une parcelle, la
formulation analytique des transferts de masse et de chaleur est différente. Souvent, un

volume de sol suffisamment grand (de I’ordre du dm® ou du mP) est assimilé & un milieu
continu: il est décrit A partir de grandeurs physiques qui sont des valeurs moyennes par

rapport a I’échelle d’un pore, et on considére que ces valeurs moyennes ne présentent pas de
variation discréte dans le temps et dans 1’espace; c’est I’approche macroscopique. De méme,
une parcelle a €té souvent décrite comme un assemblage de milieux continus (les différents

horizons du sol). L’approche macroscopique ignore la géométrie de 1’espace poral, ainsi que la
variabilité spatiale des propriétés du milieu; elle utilise des grandeurs physiques qui sont

accessibles aux mesures. Les transferts sont décrits A partir des grandeurs physiques

moyennes par des relations phénoménologiques.

Plusieurs modeéles été proposés pour décrire le transfert d’eau dans le sol a 1’échelle
macroscopique: des modeles de transfert d’eau liquide sans couplage avec d’autres phases par
exemple dans le systéme sol-racine (Belmans et al 1983) ou dans le systtme sol-graine
(Bruckler 1979) et des modéles de transfert d’eau couplés par exemple avec la vapeur d’eau et
la température (Passerat de Silans 1986), avec la phase gazeuse (Touma 1984) ou bien avec
les solutés (Barnes 1989). Ces différents modéles macroscopiques utilisent comme paramétres
deux caractéristiques du milieu poreux, qui sont ses propriétés hydrodynamiques:



(2) la conductivité hydraulique, qui exprime le plus souvent la proportionnalité entre la
densité volumique du flux d’eau liquide et le gradient d’énergie potentielle totale de
’ean dans le sol (cette relation est la loi de Darcy généralisée). Elle dépend en
particulier de la teneur en eau.

(b) la courbe de rétention, qui est la relation isotherme entre le potentiel matriciel de
I’eau et la teneur en eau pour une histoire hydrique donnée.

Tous ces modeles macroscopiques sont trés sensibles 4 la conductivité hydraulique du milieu
(Brandyk et Wesseling 1985, Passerat de Silans 1986, Witono 1988, Hills et al. 1989, Zepp et
Beltz 1992). Cette sensibilité des modeles s’explique par le fait que le flux d’eau est li¢ 2 la
conductivité hydraulique par une relation linéaire et que la conductivité hydraulique varie de
facon fortement non linéaire avec la teneur en eau. Pour la mise en oeuvre des modéles
macroscopiques de transfert d'eau, la connaissance des propriétés hydrodynamiques du
sol est donc une priorité. Ainsi, la mise au point de méthodes les plus précises possible de
caractérisation hydrodynamique du sol est indispensable (Vachaud 1968, Hillel 1971). Or les
dispositifs actuels de caractérisation hydrodynamique les plus précis a priori impliquent des
mesures longues et difficiles. Dans la pratique, les valeurs expérimentales de conductivité
hydraulique disponibles sont souvent exprimées au mieux 3 un ordre de grandeur prés; de
plus les valeurs disponibles sont souvent limitées & la gamme de mesure tensiométrique, qui
ne recouvre pas toujours la gamme de teneur en eau simulée. C’est pourquoi un grand nombre
de modéles prévisionnels de la conductivité hydraulique ont été proposés comme alternative
aux mesures. Mais les modeles actuels de prévision de la conductivité hydraulique sont
rarement satisfaisants sans parameétre de calage (Scheidegger 1957, Bouma 1977, Mualem

1986).

Les méthodes actuelles de détermination et de modélisation des propriétés hydrodynamiques
du sol sont peu satisfaisantes pour les sols trés hétérogénes ou trés déformables. Par rapport 2
ces difficultés a la fois expérimentales et théoriques, nous nous sommes intéressés plus
spécialement au cas des sols hétérogeénes (dans le sens oll nous 1’avons défini): I'objectif de
I'étude est d'établir et de comprendre les relations existant entre une distribution
plurimodale de taille des pores du sol et ses propriétés hydrodynamiques. Par rapport 2 la
complexité des sols naturels, nous nous limiterons i 1’étude d'un modéle physique
géométriquement simple de milieu poreux hétérogéne, pour comprendre des particularités
du transfert de 1’eau dans le sol. On travaillera en laboratoire sur des massifs d’agrégats
artificiels compactés a différents indices des vides. Pour simplifier 1’étude, des restrictions
seront faites:

(2) On se place dans des conditions pour lesquelles la loi de Darcy généralisée peut étre
appliquée.

(b) On se limite au cas d’un sol peu déformable.

(¢) On se limite a I’étude d’un milieu isotrope: ses caractéristiques géométriques sont
supposées identiques dans toutes les directions de 1’espace.



Des situations contrastées seront étudiées, allant du cas d’une structure continue 3 celui d’une
structure trés fragmentaire. Toutefois, ce modele physique comporte une limite importante
par rapport aux conditions naturelles: il ne permet pas de comprendre 1’écoulement de 1’ean
dans un sol renfermant des pores de grande dimension (fissures, galeries de vers de terre), et
pour lequel une approche macroscopique serait difficile 2 mettre en oeuvre.

Un objectif préalable de I'étude est la mise en oeuvre de méthodes de caractérisation
hydrodynamique du sol. Ces méthodes doivent &tre les plus précises possible, non
destructives (autrement il faudrait tenir compte de la variabilité entre les échantillons) et
permettre d’explorer le plus large domaine possible d’humidité. En raison de leur intérét
pratique, des méthodes de caractérisation hydrodynamique du sol basées sur un dispositif
expérimental simplifié seront aussi considérées. Pour évaluer les performances des méthodes
de caractérisation hydrodynamique, il faudra a la fois quantifier les erreurs de calculs
associées aux méthodes choisies et estimer le poids des hypothéses physiques faites pour la
caractérisation.

Cette étude comprend trois parties:

- Dans une premicre partie, les bases théoriques qui seront utilisées pour décrire

I’écoulement de ’eau dans le sol et un modéle simple d’organisation de 1’espace poral
(Stengel 1979, Fies 1978) sont rappelées (chapitre 1). Les modgles existants de prévision

des propriétés hydrodynamiques d’un milieu poreux sont ensuite présentés et critiqués

(chapitre 2).

- Dans une seconde partie, des méthodes de caractérisation hydrodynamique du sol au
laboratoire sont proposées. Les performances des techniques sont évaluées par des
simulations numériques: il s’agit de deux algorithmes de détermination directes (chapitre
3) et d’un algorithme de détermination inverse (chapitre 4).

- Dans la troisiéme partie est une €tude est faite sur des massifs d’agrégats a texture
limoneuse. La mise en oeuvre et le suivi des expériences sont d’abord présentés (chapitre
S). Aprés avoir discuté les hypothéses physiques permettant la caractérisation
hydrodynamique des €chantillons, on cherche a établir et & comprendre qualitativement les
relations entre 1I’hétérogénéité de P’espace poral et les propriétés hydrodynamiques des
échantillons. Quelques modéles existants de prévision de la conductivité hydraulique du
sol sont enfin testés et discutés (chapitre 6).



PARTIE I

DESCRIPTION DE L'ECOULEMENT DE L'EAU DANS LE SOL
ET MODELISATION DE LA CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE



INTRODUCTION DE LA PREMIERE PARTIE

La description physique des transferts de masse et de chaleur nécessite la résolution d’un
ensemble d’équations (€quations d’état, équations de conservation des masses et de 1’énergie,
équations de conservation des quantités de mouvement). Pour résoudre ces équations on
distingue classiquement plusieurs échelles d’observation (Philip 1972, Bachmat et Bear
1986):

(a) A Téchelle microscopique, qui est 1’échelle du pore, les phases (solide, liquide, gazeuse)
sont considérées comme un assemblage de milieux continus. Les transferts sont décrits 3

partir de grandeurs physiques qui correspondent pour chaque phase 2 un grand nombre de

molécules. La formulation des transferts utilise les lois de la mécanique et de la

thermodynamique. Une telle description est difficile, car les grandeurs physiques utilisées

présentent de grandes variations, et car il faut savoir décrire la géométrie de I’espace poral

du sol. Mais c’est en considérant d’abord le sol & cette échelle microscopique que 1’on peut
expliquer théoriquement son fonctionnement a une échelle accessible au mesures, 1’échelle

macroscopique.

(b) A I’échelle macroscopique, le sol est considéré comme un milieu continu, c¢’est-a-dire
un milieu tel que ses propriétés ne présentent pas de variation discréte dans 1’espace. Les
transferts sont décrits & partir de valeurs moyennes des grandeurs physiques utilisée 2
I’échelle microscopique. L’approche macroscopique est liée au concept de volume
élémentaire représentatif, qui est le plus petit volume de sol tel que la notion de moyenne a
un sens pour une grandeur microscopique donnée (Raats et Klute 1968, Bachmat et Bear

1986).

(c) A I’échelle mégascopique, qui est I’échelle d’une parcelle ou d’une surface plus grande,
les grandeurs physiques macroscopiques présentent souvent de grandes variations. Par
exemple, le coefficient de variation de la conductivité hydraulique a saturation sur une
parcelle est souvent supérieur 2 50 % (Vauclin 1983). Il est possible de décrire les
transferts par une analyse stochastique, qui utilise les grandeurs physiques macroscopiques
et leur variabilité spatiale.

Dans cette €tude, le sol est considéré a 1’échelle macroscopique. Dans cette partie, nous
commencerons par définir les notions théoriques que nous utiliserons, en cherchant a préciser
leurs limites de validité:
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(a) Le formalisme et les hypothéses utilisées pour décrire et caractériser 1’écoulement
macroscopique de I’eau dans un milieu poreux isotherme et rigide sont rappelés (chapitre
1). Puis nous montrerons que les propriétés hydrodynamiques du sol sont trés influencées
par des grandeurs macroscopiques qui caractérisent indirectement 1’ organisation de I’espace

poral.

(b) Une méthode simple de caractérisation de 1’espace poral du sol est alors présentée:
Panalyse des systémes de porosité (chapitre 1). Elle repose sur un modéle d’organisation
géométrique du sol qui distingue des familles de pores dans le sol suivant leur origine
(Stengel 1979, Fiés 1978). Sous certaines hypothéses, nous verrons comment ceite
méthode simple fournit des indicateurs permettant de comprendre qualitativement le
fonctionnement hydraulique d’un sol hétérogéne.

(¢) Un grand nombre de modeles ont été proposés pour la prévision des propriétés
hydrodynamiques du sol. Ces modéles reposent sur des conceptions diverses de 1’espace
poral du sol et du comportement de 1’eau dans les pores. Nous chercherons 2 évaluer les
limites et les facilités de mise en oeuvre de ces modeles (chapitre 2). On s’intéresse en
priorité€ a la conductivité hydraulique, car c’est le paramétre le plus difficile 2 déterminer
expérimentalement. On cherchera des modéles susceptibles de décrire la conductivité
hydraulique d’un milien poreux hétérogéne, et qui pourront &tre ensuite testés sur nos
données expérimentales.



CHAPITRE 1 - ETUDE DE LA CIRCULATION DE L'EAU DANS LE SOL

1. DESCRIPTION DE L'ECOULEMENT DE L'EAU DANS LE SOL

11. DEFINITIONS DE BASE

111. Composition et constitution du sol

Le sol est souvent décrit comme un systéme 2 trois phases: solide, liquide et gazeuse (Hillel
1971). La phase solide est surtout constituée d’argile granulométrique ( < 2 p), de limons (2
a 50 u), de sables (50 p 2 2 mm), de graviers ( > 2 mm) et de matiére organique. La phase
liquide est composée d’eau et de solutés. La phase gazeuse contient en particulier de la vapeur

d’eau.

Soit un volume de sol, tel que la masse de solide est M et que la masse de liquide (assimilé 2
de 1’eau) est M, (la masse de gaz est négligée devant M et M, ). Le volume occupé par la
phase solide est V (supposé constant) et le volume des pores est Vp . Les pores occupés par
la phase liquide correspondent au volume V. Cette représentation du sol permet de définir
les grandeurs de base qui seront utilisées par la suite ( Tab. 1.1).

112. Volume élémentaire représentatif

L’approche macroscopique repose sur la notion de volume élémentaire représentatif: pour une
grandeur physique considérée, c’est le plus petit volume de sol pouvant étre décrit comme un
milieu continu (Raats et Klute 1968, Bachmat et Bear 1986). Pour des volumes supérieurs, au
moins jusqu’a une certaine limite, la valeur moyenne de la grandeur physique considérée est
constante. Une grandeur physique macroscopique est ainsi définie comme la valeur moyenne
de cette grandeur sur un volume au moins égal au volume élémentaire représentatif; elle est
associée a un point, qui est le centre du volume élémentaire représentatif.

Dans la pratique, une difficulté pour définir le volume élémentaire représentatif est que sa
taille dépend de la grandeur physique considérée. Plusieurs études théoriques (Bachmat et
Bear 1986) ou expérimentales (Lenormand 1981, Stengel 1979) concernent la porosité du
milieu poreux. Pour la porosité, le volume élémentaire représentatif d’un assemblage aléatoire
de pores doit contenir environ 30 pores (Lenormand 1981, Bouma 1985).
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Par contre, il existe peu d’études pour d’autres grandeurs physiques. Or, pour certains
écoulements (tels que la connexion entre les pores saturés en eau est trés faible), 1a notion de
volume €lémentaire représentatif peut étre applicable pour la porosité, alors qu’elle n’a pas de
sens pour la teneur en eau (Lenormand 1981). Pour la conductivité hydraulique 2 saturation,
Anderson et Bouma (1973) suggérent que les dimensions du volume élémentaire représentatif
sont d’au moins 1 dnP pour un sol structuré caractérisé par des fissures planes dont la

longueur est de 1’ordre du cm ( Fig. 1.1).

Tableau 1.1 - Définitions relatives & la composition et 4 la constitution du sol.

Grandeur

Définition

Unité

Masse volumique de 1l’eau
Masse volumique de solide
Masse volumique du sol
Volume massique du sol
Indice des vides total
Porosité totale

Teneur en eau volumique

Teneur en eau pondérale

kg.m~3
kg.m=3
kg.m-3
m3.kg-1

m3.m-3
kg.kg-1

113. Potentiel de 1'eau dans le sol

Pour des écoulements lents, I’énergie de 1’eau dans le sol correspond 2 une énergie potentielle
ou "potentiel total de l'eau”. Si la seule action extérieure au systéme sol est la pesanteur, le
potentiel total de 1’eau liquide se décompose en un potentiel gravitaire ( Y, ) et un potentiel

chimique ( y,, ).

IP[ = wg + ‘ll)m

Y, : potentiel total de 1’eau liquide ( J.kg! )

(1.1)

Y, @ potentiel gravitaire, qui traduit I’action de la gravité sur I'eau liquide (J kgl )
Y, : potentiel chimique, ou énergie libre de Gibbs (J.kg1)
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Figure 1. 1 - Evolution des "conductivités hydrauliques 2 saturation”
mesurées pour différentes hauteurs d'échantillon (Anderson et Bouma
1973). Sol a structure fragmentaire. La courbe passe par la moyenne des
valeurs mesurées (s : écart-type). Diamétre des échantillons: 7.5 cm.

Figure 1. 2 - Modéle d'imbibition d'un milien poreux (Rose 1963).
On distingue 4 régimes: adsorption (1), transfert en phase vapeur (2),
condensation (3), transfert en phase liquide dominant “)
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Le potentiel est défini par rapport a un état de référence, pour lequel il est nul (Hillel 1971).

Habituellement, 1’état de référence choisi pour le potentiel gravitaire ( Yy ) est la surface du
sol, et 1’état de référence du potentiel chimique ( ,, ) est une surface d’eau libre située i la
cote de mesure, cette eau étant pure, 2 la pression atmosphérique et 2 la température ambiante.

On peut également définir le potentiel total de chaque corps pur dans chaque phase; I’équilibre
thermodynamique d’un corps pur sous plusieurs phases équivaut & 1’égalité des potentiels
totaux de ce corps dans toutes les phases.

Des études thermodynamiques (Buckingham 1907, Groenvelt et Bolt 1972, Sposito 1975) et
mécaniques (Philip 1969) montrent que le potentiel chimique de I’eau ( v, ) peut étre
décomposé en une somme de grandeurs macroscopiques indépendantes et mesurables. Pour
un systéme isotrope et sans effet d’hystérésis on a:

ww = wm + Wo + wp + 'Lpa + ¢(T) (1.2)

Yy - potentiel matriciel, qui traduit U'interaction entre 1’eau et la phase solide (forces
capillaires, forces d’adsorption)

Y, : potentiel osmotique, qui traduit I’interaction entre 1’eau et les solutés

Pp - potentiel de pression, qui traduit I’action de la pression s’exercant sur un volume
de sol (phénomene de gonflement ou de retrait du sol, pression ou succion exercée par
une colonne d’eau raccordée au sol)

Y, : potentiel pneumatique, qui traduit I’action des forces de pression exercées par la
phase gazeuse sur 1’eau dans le sol

() : contribution entropique de la température

Du point de vue thermodynamique, le potentiel de I’eau est une énergie par unité de masse (
Jkg1). Par la suite, en supposant que 1’eau est incompressible, le potentiel de 1’eau sera
exprimé comme une énergie (J ) par unité de poids d’eau liquide ( kg.m?.s2 ): ainsi défini, le
potentiel de I’eau a la dimension d’une longueur ( m ). Si on oriente 1’axe des cotes
positivement vers le bas, le potentiel gravitaire de I’eau liquide est alors égal a:

Yy = -2 (1.3)

Yo : potentiel gravitaire (m )
z :profondeur ( m, positive )

114. Flux d'eau

Dans cette étude on se limite aux transferts unidimensionnels. La densité de flux volumique
d’eau dans le sol ou "flux d'eau" est le rapport entre le débit (volume d’eau écoulé par unité de
temps dans une direction donnée) et une surface perpendiculaire a la direction considérée de
I’écoulement.
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q=Q/A (1.4)

q : flux d’eau (m.s1)
Q : débit(m3s1)
A : surface perpendiculaire  1’écoulement ( m? )

On peut déja faire deux remarques a propos de cette définition simple:

(a) Un flux doit étre défini par rapport 4 un systéme de coordonnées: par la suite, le flux

d’eau est rapporté implicitement & la phase solide ou 4 un observateur fixe, ce qui est
équivalent pour un milieu non déformable.

(b) La détermination expérimentale du flux d’eau liquide devient délicate quand on ne peut
pas négliger I’écoulement de 1’eau sous d’autres formes: flux d’eau en phase vapeur, flux
d’eau sous forme adsorbée; le modele de Rose (1963) illustre cette difficulté ( Fig. 1.2).

12. LA LOI DE DARCY GENERALISEE

121, Formulation

La loi de Darcy est a la base de la notion de conductivité hydraulique. Elle a été établie
expérimentalement par Darcy (1856) pour un écoulement d’eau dans des colonnes de sable
homogenes et saturées en eau ( Fig. 1.3 ). Elle a été postulée également par Buckingham
(1907), par analogie avec les lois d’Ohm, de Fourier et de Fick. Par la suite la loi de Darcy a
été €tendue au cas des milieux poreux non saturés: c’est la loi de Darcy généralisée. Pour un
€coulement macroscopique unidimensionnel, la loi de Darcy généralisée s’exprime de la fagon
suivante:

dp
q = -K e— (1.5)
dz

q :densité de flux d’eau liquide (m.s1 )
1y, : potentiel total de I’eau liquide (m )
z : direction considérée (m )

K : conductivité hydraulique ( m.s"1)

En conditions non saturées la conductivité hydraulique varie avec la teneur en eau du sol (
Fig. 1.4 ). La valeur de la conductivité hydraulique correspondant 2 la saturation en eau du sol
sera notée K,, et appelée conductivité hydrauliqgue & saturation. Dans la pratique la
saturation d’un sol naturel peut €tre difficile a réaliser 4 cause du piégeage de la phase
gazeuse.
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saturée en eau par Darcy en 1856 (cité par Houpeurt 1974). Dans cette
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Figure 1.4 - Vérification expérimentale de la loi de Darcy
généralisée pour un échantillon limoneux soumis i une imbibition
horizontale (Vachaud 1968). La teneur en eau volumique figure en
parametre (%).
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On sait depuis longtemps que la loi de Darcy ne s’applique pas toujours: nous allons essayer
de préciser les conditions de validité de cette loi.

122. Validité de la loi de Darcy en milieu saturé et rigide

Des études expérimentales ( Fig. 1.4 ) et théoriques (Cvetkovic 1986) montrent que la loi de
Darcy ne s’applique pas aux écoulements rapides, c’est-d-dire pour de grandes valeurs du
nombre de Reynolds. Selon les auteurs la valeur maximale du nombre de Reynolds varie entre
0.1 et 75 (Scheidegger 1957, Watanabe 1989). Le nombre de Reynolds est défini par:

Ry = Detr q P / 11 (1.6)

R, :nombre de Reynolds ( -)

q :flux d’eau (m.s?)

D5 : diametre "effectif” des pores ( m )

Py :masse volumique de ’eau liquide ( kg.mr3 )
w : viscosité de I’eau liquide ( kg.nrl.s1)

En prenant la condition R, < 0.1, et avec e = u / p, = 100 m2.s-1 ( Tab. 1.2 ), on trouve
pour un diameétre des pores Degr = 1 mm la condition sur le flux d’eau macroscopique: q < 10
4 m.s'1 . Ainsi, pour ’expérience représentée 2 la Figure 1.4 , on constate que la loi de Darcy
ne s’applique pas pour des débits supérieurs 2 15 l.mim? : le diamétre de la colonne étant de
0.35 m, cela correspond 2 un flux maximal de 3 10-3 m.s*! (toutefois, la valeur de D,g = 1
mm surestime probablement le diamétre des pores du sol sableux étudié par Darcy).

Pour les écoulements lents dans des sols argileux il existe des controverses quant 2 la validité
de la loi de Darcy par rapport aux données expérimentales. Certains auteurs pensent qu’il
existe un seuil d’écoulement de 1’ean (Miller et Low 1963, Swartzendruber 1968): cela
pourrait s’expliquer par un comportement non newtonien de 1’eau liquide (voir paragraphe
suivant ) et par des interactions physico-chimiques entre I’eau et la phase solide (présence
d’eau adsorbée). D’autres auteurs (Habib 1973) montrent expérimentalement que la loi de
Darcy reste valable, au moins pour les argiles non gonflantes. Enfin, certains auteurs (Olsten
1965) considérent que des conclusions sur la non validité de la loi de Darcy aux écoulements
lents seraient liées en fait 4 des erreurs de mesure.

123. Validité de la loi de Darcy généralisée

Dans certaines conditions, la loi de Darcy généralisée a été vérifiée expérimentalement:
différents régimes transitoires dans un échantillon sableux (Vachaud 1968), écoulement
stationnaire dans un échantillon sableux a de faibles teneurs en ean (Nimmo et al. 1989,
régime d’infiltration rapide dans un échantillon sableux (Touma 1984), humectation d’un
échantillon de sol gonflant (Angulo 1989).
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Pour démontrer de fagon théorique la loi de Darcy, on cherche d’abord a décrire 1’écoulement
dans un milien poreux 2 I’échelle microscopique des pores, puis 2 en déduire un
comportement moyen du milieu 4 I’échelle macroscopique. Trois théories existent:

(a) la théorie des mélanges qui est liée a la thermodynamique des processus irréversibles
(Taylor et Cary 1964, Cary 1964, Weeks et al. 1968, Bowen 1980, Ten Berge et Bolt
1988).

(b) la théorie d'homogénéisation qui est liée & la mécanique des fluides et qui utilise
comme point de départ les équations de Navier-Stockes. On a cherché au départ a résoudre
analytiquement le probléme (Raats et Klute 1968, Gray et O’Neill 1976, Bear et Bachmat
1986, Whitaeker 1986, Auriault et al. 1989). Des cas difficiles 2 traiter analytiquement ont
été €tudiés au moyen de simulations numériques (Gipouloux et al. 1991),

(c) la théorie cinétique des gaz qui a pour origine les études de Boltzmann. Cette approche
est surtout mise en oeuvre au moyen de simulations numériques (Rothman 1988). Nous ne
connaissons pas d’étude sur la loi de Darcy qui ont €té faites avec cette approche pour des
milieux poreux non saturés.

Ces études montrent que pour de petites transformations on obtient a 1’échelle macroscopique
une série d’égalités entre les flux (de masse ou de chaleur) et des combinaisons linéaires de
gradients. Les coefficients de ces combinaisons linéaires sont des caractéristiques du milieu
poreux et sont appelés coefficients de transfert. Dans certains cas, le flux d’eau liquide est
directement proportionnel 3 un coefficient de transfert - la conductivité hydraulique - et au
gradient de potentiel total de ’eau dans le sol: il s’agit donc de la loi de Darcy généralisée. A
notre connaissance, ces démonstrations théoriques de la loi de Darcy supposent toutes un
régime permanent.

Les calculs théoriques sont compliqués, et nous ne retiendrons que les conclusions des auteurs
cités. Il est possible de définir un ensemble de conditions suffisantes de validité de la loi de
Darcy généralisée:

(a) L’approche macroscopique est possible pour toutes les grandeurs physiques
considérées: les notions de flux moyen et de gradient de potentiel moyen ont un sens.

(b) La structure du milieu est macroscopiquement romogéne et uniforme: elle est la méme
en tout point. Dans certains cas, la structure spatiale du milieu peut étre périodique.

(c) Les écoulements sont lents, tels que 1’on peut négliger les forces d’inertie devant les
forces visqueuses: on est nécessairement en régime laminaire.

(d) Le liquide est incompressible et Newtonien. Un fluide Newtonien est un fluide pour lequel
la contrainte de cisaillement est proportionnelle au gradient de la vitesse perpendiculaire 4 la
direction de I’écoulement. La constante de proportionnalité est la viscosité du fluide. Pour un
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fluide newtonien, il n’existe donc pas de valeur seuil de la contrainte de cisaillement pour
produire 1’écoulement.

(e) Il n’y a pas de transfert de masse entre les phases.
(f) Pour un milieu déformable, le flux d’cau est défini par rapport A la phase solide.

(g) Les phénomeénes de transferts couplés sont négligeables: les vitesses d’entrainement des
phases entre les unes par rapport aux autres sont négligeables, les écoulement d’eau sous
I’effet de gradients de température sont négligeables, I’écoulement des solutés n’entraine

pas |’eau.

13. HYPOTHESES POUR LA DESCRIPTION DU TRANSFERT D'EAU

131. Liste des hypothéses

Ces hypothéses classiques correspondent au cas du transfert d’eau liquide dans un milieu
poreux non saturé, rigide, isotrope, en conditions isothermes.

(a) Le sol est considéré a ’échelle macroscopique (milieu continu). Ses caractéristiques
macroscopiques sont les mémes en tout point (milieu uniforme, homogéne et isotrope).

(b) I1 n’y a pas de réaction chimique ou biologique entre les phases.

(c) La seule force extérieure au sol est la pesanteur.

(d) Les écoulements ne sont pas instables.

(e) Il n’y a pas d’effet d’hystérésis.

(f) Les écoulements sont monodimensionnels.

(g) Les écoulements sont isothermes.

(h) La phase solide est indéformable.

(i) La phase gazeuse est a la pression atmosphérique.

(§) L’écoulement de la phase gazeuse est instantané et n’entraine pas la phase liquide.

(k) L’écoulement de vapeur d’eau est négligeable.

(1) L*écoulement des solutés est instantané: il n’y a pas de gradient de potentiel osmotique.
(m) La phase liquide a les propriétés physiques de 1’eau pure (densité, viscosité, tension
superficielle) et se comporte comme un fluide Newtonien incompressible.

L’hypothése d’isothermie (hypothése g) concerne en fait principalement le transfert d’eau en
phase vapeur. Par contre, dans la pratique, le flux d’eau liquide dépend bien moins du gradient
de température dans le sol qu’il ne dépend du gradient de potentiel hydrique (Crausse 1983,

Witono 1988).

Les hypotheses concernant le milieu rigide (hypothése h), le flux d’eau en phase vapeur
négligeable (hypothése j) et le flux de solutés instantané (hypothése 1) seront discutées avec

nos résultats expérimentaux (chapitre 6).
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L’hypothése de stabilité des écoulements a 1’échelle macroscopique (hypothése d) n’est pas
valable dans certaines conditions d’écoulement non saturé de 1’eau. Des écoulement instables
se traduisent par un piégeage d'une partie de l'eau (’hypothése d implique donc qu’il y a
continuité des phases fluides dans le sol). D’une part, cela peut &tre 1ié 4 la formation de
digitations qui sont des hétérogénéités macroscopique de 1’écoulement, par exemple au début
d’une phase d’imbibition (Hillel et al. 1989, Lenormand et Zarcone 1989). D’autre part, cela
peut étre du A une écoulement dynamiquement instable, quand les vitesses d’écoulement sont
rapides, par exemple en phase d’infiltration, et s’il existe dans le milien de pores de

dimensions tres différentes (Vauclin 1971, Nguyen-Tan 1978, Lenormand 1981).

Le fait de ne pas tenir compte de 1’effet d’hystérésis (hypothése ) ne permet pas de décrire
correctement le phénoméne de redistribution (Thony 1970, Nguyen-Tan 1978). L’hypothése
d’€coulement monodimensionnel (hypothése f) doit étre considérée avec prudence lorsqu’on
étudie un écoulement de ’eau in situ (Touma 1984). Les hypoth&ses supposant que la phase
gazeuse reste a la pression atmosphérique et n’entraine pas la phase liquide (hypothéses i et j)
ne s’appliquent pas pour décrire une phase d’infiltration rapide (Touma 1984).

132. Conséquence pour la description du transfert d'eau
L’expression du potentiel total de I’eau se raméne a (hypothéses g, h et i):
Yy = Yo + Yy + Yo 1.7
Les paramétres d’état du systéme sont la pression extérieure P° (constante), la température

extérieure T° (constante), la teneur en eau volumique 6 (variable) et la concentration en
solutés ¢ (variable). Y, est indépendant de P° et de ¢ (hypothéses h et m):

Vi = ¥ (T°,0) (1.8)

On considére un écoulement monodimensionnel dans une direction ( z ), et pouvant varier en
fonction du temps ( t ). Le flux d’eau liquide dans le sol est égal au flux d’eau total (hypothese
k). L’équation de conservation de masse est:

a0 aq
—_— = c e— (1.9)
at 0z

En appliquant la loi de Darcy, avec 1’équation (1.8) et hypothése 1 , on obtient:

M
q = -K¢( + ) (1.10)
0z 0z

La combinaison des deux relations précédentes conduit & 1’équation de 1’écoulement de 1’eau.
Cette équation permet de calculer les potentiels hydriques et les teneurs en eau dans le sol (

O(Z,[) et Winez,p ) quand on connait les propriétés hydrodynamiques du sol ( Win(o) et Keg) ), et

inversement:
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06 d Ny axpg
—_—= —( K ( + ) ) (1.11)
ot dz oz dz

Enfin, en introduisant la capacité capillaire C ( m™1 ) dans 1’équation (1.13), on obtient
I’équation de Richards , qui a i, comme seule variable:

NP d P NP

C— = — (K ( —m + —%y) (1.122)
ot dz dz 0z

C = do/dy, (1.12b)

14. ETUDE PHENOMENOLOGIQUE DES PROPRIETES HYDRAULIQUES

141. Relation avec la teneur en eau

La conductivité hydraulique et le potentiel matriciel varient de facon non linéaire avec la
teneur en eau. Plusieurs formules analytiques existent pour décrire la relation y,,(68) (Brooks
et Corey 1964, van Genuchten 1980, Bruce et Luxmoore 1986) ou la relation K(y ;) (Rijtema
1965, Mualem 1986). Ces formules analytiques servent en particulier dans les procédures
d’estimation non linéaires des propriétés hydrodynamiques (chapitre 3). Le modéle de
Mualem (1976) combiné a la formule empirique proposée par van Genuchten (1980) pour
décrire la courbe de rétention est:

0 -0,
Se(0) = (1.13a)
65 - 6;
Selm) = (1+|oyy|) ™ pour <0 (1.14b)
KS) = Kg SM [1-(1-S Vm)ym 2 (1.14c)
m = 1 - 1/n (1.14d)
6 : teneur en eau volumique ( m3.m-3)
S, :degré de saturation (-)

Y, © potentiel matriciel (m )

K : conductivité hydraulique ( m.s1)

a : coefficient d’ajustement de la courbe de rétention ( m! )
n : coefficient d’ajustement (-)

6, : "teneur en eau 2 saturation" ( m3.m-3)

8, : "teneur en eau résiduelle” ( m3.m-3)

K, : "conductivité a saturation" ( m.s’! )

1. : coefficient d’ajustement de K(8) (- )
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Un avantage de ce modéle analytique est que des valeurs approchées des 6 paramétres (o, n,
0, , 6, , K et A ) peuvent étre déterminées facilement si la courbe de rétention a une forme
sigmoidale. En connaissant approximativement la forme de la courbe de rétention, van
Genuchten (1980) explique comment en déduire graphiquement les paramétres a., n , 8, et 0
: B est pris comme la teneur en eau a saturation, 6, est une teneur en eau minimale vers
laquelle la courbe de rétention tendrait asymptotiquement, o. est approximativement 1’inverse
de v, au point d’inflexion, et n traduit 1’étalement de la relation vy, (6) au voisinage du point
d’inflexion. Mualem (1976) propose la valeur universelle A = 0.5 . Enfin K , qui est la

conductivité hydraulique associ€e & 65 , est assimilé & la conductivité hydraulique 2
saturation.

La plupart des courbes de rétention présentées dans la littérature ont une forme sigmoidale;
ces courbes correspondent souvent 3 un domaine de teneur en eau qui ne couvre pas la
gamme compléte des humidités. Pour les sols & structure fragmentaire ou riches en argile, il
est bien connu que la courbe de rétention compléte du sol présente souvent plusieurs points
d’inflexion: on ne peut plus mettre en oeuvre le modele analytique de Mualem - van
Genuchten sur toute la gamme des humidités.

Les relations 1;,(8) ou K(B) varient avec I’histoire hydrique du sol (suivant que le sol se
désature ou qu’il s’humecte): ce phénomeéne d’hystérésis a été mis en é&vidence
expérimentalement par plusieurs auteurs (Topp et Miller 1966, Thony 1970, Nguyen-Tan
1978). L’hystérésis peut s’expliquer par un piégeage de I’eau dans le milieu poreux (dans des
pores de diamétre variable ou dans des pores en "cul de sac"), par des variations de I’espace
poral (hystérésis du retrait - gonflement) ou par une variation de 1’angle de contact des
ménisques air - eau liquide suivant que les pores s’imbibent ou se vident (variation de
quelques degrés).

142. Relation avec les propriétés de l'eau et la température

En supposant que les propriétés du fluide ne sont pas modifiées par le solide, on fait la
décomposition suivante:

Yo (1o = (1/0(19) 9 (g) (1.15a)

Ko = (Pu1)8/ 1)) kg (1.15b)

g :accélération de la pesanteur ( m.s2)

P, :masse volumique de I’eau liquide ( kg.nmr3 )
o : tension superficielle ( N.m™1)

u :viscosité de ’eau liquide ( kg.ml.s1 )

k : perméabilité intrinséque ( m?)

¢ :potentiel réduit (N )



Cette décomposition est difficile & vérifier expérimentalement car la température peut agir
non seulement sur Y, et sur K (2 travers y, o et p,, ) mais elle peut aussi modifier Y, (air
piégé), P, (solutés) et 1’organisation géométrique du sol. Ainsi les conclusions des auteurs
sont contradictoires. D’une part, dans des gammes de température comprises entre 5°C et
50°C, certains auteurs vérifient expérimentalement que k(0) et ¢(0) ne dépendent pas de T°
(Philip et De Vries 1957, Nguyen-Tan 1978, Crausse 1983). D’autres auteurs concluent que
K(T°,8) ou y,,(T°,8) sont jusqu’a 10 fois plus sensibles 2 T° que ne le laisse prévoir la
décomposition précédente, ce qui s’expliquerait par des interactions entre le fluide et la
matrice solide (Constanz 1982, Smiles et al. 1985, Hopman et Dane 1986, Nimmo et Miller

1986).

Pour un écart de température de 10 °C, les variations relatives sont de 1’ordre de 0.25 % pour
Py » 2.5 % pour o, et 25 % pour u ( Tab. 1.2 ). Dans ces conditions, K et 1, sont peu
sensibles a T°: en effet, on étudie habituellement des variations de K et 1, de plusieurs ordres
de grandeurs par rapport a 6. C’est pourquoi nous admettrons par la suite que la
décomposition (1.15) est vraie en premigre approximation.

Tableau 1.2 - Variations de quelques propriétés physiques de 1’eau
liquide en fonction de la température (Hillel 1971).

température masse tension
volumique superficielle viscosité
°C kg.m-3 kg.s~2 kg.m-l,s-1

0 999.87 75.6 10-3 1.787 10-3
5 999.99 74.8 10-3 1.519 10-3
10 999.73 74.2 10-3 1.307 10-3
15 999.13 73.4 103 1.139 10-3
20 998.23 72.7 10-3 1.002 10-3
25 997.08 71.9 103 0.890 10-3
30 995.68 71.1 10-3 0.798 103
35 994.06 70.3 10-3 0.719 10-3
40 992.25 69.5 103 0.653 10-3

143. Relation avec les caractéristiques du sol

11 est clair que les propriétés hydrodynamiques dépendent beaucoup de la nature du sol et en
particulier de sa texture et de sa structure. En fait, des caractéristiques macroscopiques
peuvent refléter indirectement un état d’organisation de 1’espace poral du sol. Le probléme est
de choisir un ensemble de caractéristiques suffisant.
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Pour un sol sableux non structuré, Hubert (1978) montre dans son étude bibliographique que
K, peut étre souvent corrél€ a la porosité ou au diamétre moyen des particules. Dans le cas
d’un sol structuré, Fi¢s (1982) montre qu’il vaut mieux chercher a corréler K. avec la
porosité structurale du sol (paragraphe 2) plut6t qu’avec la porosité totale ( Fig. 1.5 ). Mais en
général, pour un sol structuré ou argileux, Hubert (1978) conclue qu’il est souvent difficile de
trouver une corrélation entre K,, et un paramétre macroscopique unique.

Pour un type de sol non saturé, des corrélations multiples entre ses propriétés
hydrodynamiques et des caractéristiques macroscopiques du sol facilement mesurables ont &té
recherchée. En général le jeu de critéres retenus correspond a la granulométrie Bous
fractions), la porosité totale (ou la masse volumique du sol) et la matiére organique. Les
propriétés hydrodynamiques sont tabulées (Clapp et Hornberger 1978, Gupta et Larson 1979,
Cosby et al. 1984, Schuh et Sweeney 1986, Saxton ez al. 1986, Alexander et Skaggs 1987) ou
décrite par des formules empiriques (Bloemen 1980, Carsel et Parrish 1988, Wosten et van

Genuchten 1988).

De fagon générale ces études n’aboutissent pas & une précision suffisante pour pouvoir décrire
quantitativement les transferts d’eau dans le sol & ’échelle macroscopique (Bouma 1973,
Cosby et al. 1984, Woesten et van Genuchten 1988). Ainsi, pour des sols sableux non
structurés, Schuh et Sweeney (1986) obtiennent des estimations de K(6) peu biaisées mais
trés dispersées (un a deux ordres de grandeur sur K(6) pour une valeur donnée de 0).
Alexander et Skaggs (1987) présentent des estimation de K(,) pour plusieurs sol qui sont
systématiquement biaisées, avec des écarts qui atteignent trois ordres de grandeur.

Enfin, cette recherche de corrélations parait difficile, et tend & devenir de plus en plus
complexe, dans deux cas:

(a) Pour les sols structurés, plusieurs auteurs concluent que les corrélations établies ne sont
pas satisfaisantes et on cherche alors a prendre en compte des paramétres de forme des
¢léments structuraux (Bouma 1977, Schuh et Sweeney 1986, Alexander et Skaggs 1987).

(b) Dans le cas de sols argileux, les corrélations sont aussi peu satisfaisantes, les écarts
entre les valeurs estimées et mesurées de K atteignant trois ordres de grandeur (Alexander
et Skaggs 1987, Schuh et Sweeney 1986). Williams et al. (1983) proposent d’introduire
dans les corrélations la nature minéralogique des argiles pour exprimer ().

144. Relation avec la salinité

A notre connaissance les expériences concernant 1’effet de la salinité de la solution du sol sur
les propriétés hydrodynamiques sont toujours expliquées par une modification de la structure
du sol (Suarez 1984, Keren et Singer 1988). Cette modification de structure résulterait soit de
la dispersion des argiles qui colmatent les pores, soit du gonflement des argiles.
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Figure 1.5 - Relation empirique entre la conductivité hydraulique et la
porosité structurale de massifs d'agrégats (Fiés 1982).
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2. ANALYSE COMPARTIMENTALE DE L'ESPACE PORAL DU SOL

21. L'ANALYSE DES SYSTEMES DE POROSITE (STENGEL 1979)

L’étude phénoménologique des propriétés hydrodynamiques du sol montre qu’elles sont
probablement trés li€es 4 1’organisation de 1’espace poral et 2 la répartition de I’eau dans cet
espace poral. C’est pourquoi nous présentons une méthode simple de caractérisation de
I’espace poral du sol: I’analyse des systémes de porosité. Cette méthode est facile & mettre en
oeuvre, et représente un compromis entre la mesure trop globale de la porosité totale du sol et

les méthodes lourdes de 1’analyse morphologique.

221. Espace poral structural et textural

Monnier et al. (1973) trouvent que la variabilité de la densité d’échantillons de sol naturel de
plus en plus petits diminue et que sa valeur moyenne tend souvent vers une limite qui est celle
d’un €chantillon remanié de méme texture. Dans ces conditions 1’espace poral du sol est
décomposé en deux sous-ensembles d’origine distincte (Childs 1969, Stengel 1979):

(@) Un espace poral fextural, qui aurait pour origine I’arrangement des particules
élémentaires constitutives du sol (argile, limon, sable). Le volume de cet espace poral
textural varie avec la teneur en eau (de fagon réversible en général), mais dépendrait peu
des facteurs externes au sol (en particulier du compactage).

(b) un espace poral structural qui est le complémentaire. Stengel (1979) montre que
I’origine des pores structuraux dépend beaucoup des facteurs externes au sol (climat,
travail du sol, activité biologique), et des interactions entre la texture et la teneur en eau
(fissuration liée au retrait de 1’argile). Les pores structuraux ont des formes variées et sont
souvent de grande taille (millimétrique & décimétrique) par rapport aux pores texturaux:
espaces inter-mottes, fissures, trous de vers de terre. Chrétien (1986) propose une analyse
plus fine de la porosité structurale en fonction de 1’origine des pores structuraux. Dans cette
étude nous nous limitons a un cas simple de milieu structuré.

Fies (1978, 1981, 1984) étudie les propriétés de mélanges texturaux de particules
élémentaires (sable, limon, argile). L’analyse de la porosité des mélanges, des courbes
d’intrusion du mercure et 1’observation micromorphologique montre que la phase argileuse
enrobe les grains du squelette. Il distingue deux compartiments dans la porosité texturale:

(2) Un espace poral propre a ’argile. La taille des étranglements des pores est inférieure
0.05 p. On ne sait pas si I’organisation de cet espace poral est modifiée lorsque de 1’argii.
pure est mélangée a un squelette (limon, sable).

(b) Un espace poral textural lacunaire qui est son complémentaire. Fiés et Zimmer (1982)
observent sur des mélanges sablo-argileux (15% d’argile) des lacunes, dont les
étranglements ont un diamétre d’environ 1/7 de la taille des grains du squelette.
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L’organisation de l’espace poral du sol relative 2 I’analyse des systémes de porosité est
représentée schématiquement par la Figure 1.6 . Soit un volume de sol, tel que la masse de

solide est Mg et occupe un volume V, . Les pores occupent un volume Vyp : pores texturaux

(volume Vp! ) et pores structuraux (volume VpS ); les grandeurs associées 4 I’analyse des

systemes de porosité sont définies dans le Tablean 1.3 . Dans la pratique, on considére que

des agrégats extraits par rupture et tamisés entre 2 et 3 mm ont une masse volumique qui est

la masse volumique texturale (Stengel 1983).

Tableau 1.3 - Grandeurs associées a 1’analyse des systémes de
porosité du sol (Stengel 1979, Fies 1978).

Grandeur Définition

Masse volumique texturale pat = Mg / (Vg+Vph)
Indice des vides structural es = VpS / Vg
Indice des vides textural et = Vvt / v
Porosité structurale &s = VS / (VgtVp)
Porosité texturale et = vt/ (VHVp)
Porosité d’un agrégat etag = vt / (Vg +vpt)

La relation entre le volume massique d’un échantillon de sol et sa teneur en eau pondérale est
la courbe de retrait. Cette courbe de retrait présente des changements de pente; elle est
souvent décrite de fagon schématique par des segments de droite (Mac Garry et Malafant
1987). En considérant le retrait d’un échantillon de sol & structure fragmentaire, nous
supposons que I’entrée d’air ne se produit pas au méme moment dans les pores structuraux,
lacunaires et de l’argile; on définit ainsi trois teneurs en eau qui correspondent i des
évolutions différentes du retrait avec la teneur en eau: le point d’entrée d’air dans les pores
structuraux ( wStT ), dans les pores lacunaires ( wlac ) et dans les pores de I’argile ( w8 ). Les

courbes de retrait hypothétiques de deux échantillons d’un méme sol, 'un 3 structure
fragmentaire et ’autre a structure continue (agrégat) sont représentées sur la Figure 1.7 .
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Figure 1.7 - Représentation schématique des courbes de retrait

d'un échantillon 2 structure fragmentaire (O' R" A" R' A' B ) et d'un
agrégat du méme sol (ORAB).

(AB) : droite de saturation d'un mélange eau liquide - solide:

1/pg = 1/pg + @/pg (Haynes 1935)

wis : teneur en eau 2 la limite de retrait

!¢ : teneur en eau au point d'entrée d'air des pores lacunaires

st : teneur en eau au point d'entrée d'air des pores structuraux
p P

v.g.t. : volume d'air dans les pores texturaux

v.g.s. : volume d'air dans les pores structuraux
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22. HYPOTHESE DE STABILITE DE L'ORGANISATION TEXTURALE DU SOL

Au cours du processus de premiére dessiccation (€vaporation d’une pate remaniée saturée), on
peut considérer qu’un réseau de pores lacunaires interconnectés se met en place, tant que le
sol n’est pas trop argileux (Fiés 1978). Aprés une premiére dessiccation, et sauf dans des
conditions extrémes de dessiccation, la courbe de retrait de petits agrégats varie peu en
général au cours de plusieurs cycles d’humectation - dessiccation (Figs 1978); cela n’est pas
vrai pour les sols riches en argile (plus de 40%), notamment quand les argiles sont des
smectites Ca2t ou Mg2* (Tessier 1984).

Sous l’effet du compactage il peut se produire un tassement textural défini comme un
€crasement irréversible plus ou moins complet des pores lacunaires (Stengel 1981). En
laboratoire, c’est seulement pour un mélange sableux & moins de 10 % d’argile que Fies et
Zimmer (1982) mettent en évidence une diminution irréversible de la porosité texturale
(jusqu’a 15 %) sous Deffet du compactage (oedométre, pressions entre 0.5 et 10 kg.cm? , deux
humidités). "Il n’a pas été possible de metire en évidence par des procédés de compactage de
laboratoire des variations de I’assemblage des constituants pour des matériaux argilo-
limoneux" (Guérif 1988). "Compte tenu des valeurs les plus fréquentes des contraintes
développées par les engins agricoles, des modifications de 1’organisation texturale des sols ne
sont généralement observables que pour les teneur en argile inférieures 4 20 % environ" :
pour les sols contenant plus de 20 % d’argile, les forces de cohésion entre les grains du
squelette assurées par ’argile (et la matiére organique) correspondraient 2 des énergies
généralement supérieures aux forces extérieures agissant sur le sol (Stengel 1981).

Ainsi, en se basant sur des mesures globales de porosité, on serait tenté de conclure que
"organisation de I’espace poral textural d’un sol dont la teneur en argile serait supérieure 2
20% environ est la méme pour une granulométrie et pour une teneur en eau donnée, tant que
le sol n’est pas soumis a des situations extrémes par rapport aux conditions normales de climat
et de travail du sol. Cependant, la réponse d’un sol au compactage est un phénomeéne
complexe, qui dépend de la nature, de la forme et de la distribution de taille des particules du
sol, de I’humidité, mais aussi de I’intensité et du mode d’application de 1’énergie utilisée pour
compacter (Faure 1978). C’est pourquoi Faure (1981) considére que la porosité texturale telle
qu’elle a €té définie est une notion expérimentale, 2 distinguer de 1’arrangement le plus serré
possible des particules solides.
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3. CONCLUSION DU CHAPITRE

Des bases et des hypothéses classiques pour décrire 1’écoulement de 1’eau dans le sol ont été
rappelées. En considérant un milieu poreux isotrope tel que le diameétre des pores est inférieur
a 1 mm, cette approche doit permettre d’étudier expérimentalement le transfert d’eau liquide,
sur des échantillons de sol dont le volume est de 1’ordre du dn?® et 2 des vitesses d’écoulement
inférieures & 104 m.s"1 . Pour éviter des écoulements instables, il faut se placer en conditions
(quasi-)stationnaires. Pour limiter les flux d’eau en phase vapeur, il faut travailler i
température constante. Enfin, on peut normaliser les propriétés hydrodynamiques du sol par
rapport a la température, quand cela concerne une gamme de température d’environ 10°C .

L’étude phénoménologique des propriétés hydrodynamiques du sol montre qu’elles dépendent
surtout de la teneur en eau du sol et de ses caractéristiques texturales et structurales. Or, la

recherche de corrélations empiriques entre les propriétés hydrodynamiques et des

caractéristiques macroscopiques du sol ne permet en général pas d’estimer la conductivité

hydraulique avec une précision suffisante, et n’est pas prédictive. Une alternative i ces

travaux est bien entendu la recherche de modéles déterministes de la relation K(6) , cherchant

a décrire a I’échelle microscopique la géométrie de 1’espace poral du sol, la répartition de 1’eau
dans cet espace poral, et les écoulements dans les pores.

Avant de présenter les modeles existant pour décrire la relation K(6) , une méthode simple de
caractérisation de 1’espace poral du sol a été décrite: ’analyse des systémes de porosité
(Stengel 1979, Fies 1978). Elle repose sur un modéle d’organisation géométrique du sol qui
distingue des familles de pores dans le sol suivant leur origine. En particulier, 1’espace poral
textural peut Etre assimilé 4 ’espace poral de petits agrégats; d’aprés des mesures de la
porosité du sol (surtout), il semblerait que la géométrie de 1’espace poral textural d’un sol varie
peu, pour une histoire hydrique donnée, sauf si le matériau est pauvre en argile (moins de
20% environ) et s’il a été soumis a des contraintes mécaniques importantes dans la pratique.
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CHAPITRE 2 - MODELISATION DE LA CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE DU
SOL

Des modéles fonctionnels permettant d’établir une relation entre la conductivité hydraulique
et la géométrie de 1’espace poral du sol sont présentés. Nous distinguerons:

(a) Des modeles d’assemblage de volumes conducteurs. Ils établissent la relation entre la
conductivité globale du milieu et celle de constituants €lémentaires (qu’il faut définir) dont
on connait les conductivités et le mode d’arrangement.

(b) Des modéles d’écoulement visqueux dans les milieux poreux. A partir de lois de la
capillarité (loi de Laplace, loi de Poiseuille), ces modéles permettent de calculer
directement la conductivité hydraunlique du milieu quand on connait la géométrie de
I’espace poral et les propriétés du fluide (viscosité, tension superficielle).

1. MODELES D'ASSEMBILAGE DE VOLUMES CONDUCTEURS

Dans ces modeles, on considére un mélange (M) de composants homoggnes (I) occupant tout
I’espace. Connaissant les conductivités (i) et les fractions volumiques (x;) de chaque sorte de
volume conducteur, on cherche a calculer la conductivité globale du milieu a partir
d’hypothéses sur la forme des volumes conducteurs, sur leur mode d’assemblage et sur la
nature des contacts entre ces volumes. De tels modéles s’appliquent a priori a toutes les
situations ou le transfert est exprimé par une loi analogue i la loi de Darcy (conductivité
hydraulique), 2 la loi d’Ohm (conductivité électrique), ou a la loi de Fourier (conductivité

thermique).
Pour le sol, cette approche parait simple a mettre en oeuvre dans des situations particuliéres:

(2) Au niveau structural, le sol correspond a4 un assemblage de plusieurs catégories de
volumes texturaux (dont on pourrait connaitre les conductivités), de graviers (non
conducteurs par exemple) et de pores structuraux. Quand les pores structuraux ne
contiennent pas d’eau, ils forment un ensemble homogéne non conducteur pour I’eau
liquide; ce cas nous semble avoir une impottance pratique: on chercherait 4 quantifier
I’effet de "contact" entre les volumes conducteurs, par rapport 4 la conductivité de ces
volumes.
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(b) Au niveau textural, le sol correspond 2 un assemblage de grains de squelette (non
conducteurs), enrobés par de I’argile (conductrice). Lorsque les pores texturaux lacunaires
ne contiennent pas d’eau, ils forment un ensemble homogéne non conducteur pour 1’eau
liquide; dans la pratique, cela correspond a un sol trés sec.

Cette approche est aussi complémentaire de la plupart des modéles d’écoulement visqueux
décrivant 1’espace poral comme un réseau de pores: (i) la modélisation de 1’écoulement au
niveau de chaque pore consiste souvent 2 leur attribuer une "conductivité élémentaire", (ii)
puis & calculer la conductivité hydraulique globale de I’assemblage des pores.

11. MODELES DE SECTION EFFICACE ENTRE VOLUMES CONDUCTEURS

Ces modeles considérent un mélange binaire (M) constitué d’une phase conductrice (A) et
d’une phase non conductrice (B). La conductivité hydraulique du mélange ( ¥, ) est égale 2
celle de la phase conductrice ( k5 ) pondérée par la section efficace des éléments conducteurs

dans le mélange (S, / Syp):
Kp = Ka (SA/Sm) 2.1)

S : surface de sol dans une direction perpendiculaire 2 1’écoulement (m?)
Sp : surface occupée par la phase conductrice au niveau de la surface Sy, ( m2)

111. Modéles géométriques simples

Gratton et Fraeser (1935) étudient des empilements réguliers de sphéres de méme diamétre. Il
établissent un classement entre K, et la porosité des systémes cristallins. Ce classement est
peu précis, car Gratton et Fraeser (1935) ne tiennent pas compte de 1’anisotropie des systémes
cristallins. De plus I’organisation du sol ne peut pas étre réduite & un simple empilement
cristallin (Fies 1978).

Des auteurs ont calculé la surface de contact pour deux couches d’éléments de méme taille
(sphéres ou cylindres) connectées de fagon aléatoire (Marshall 1958, Millington et Quirk

1961). La formule empirique de Mualem (1978) apparait comme une forme plus générale de
ces calculs (paragraphe 113). Pour un empilement de sphéres, Marshall (1958) établit:

Sa/Sy = 32 (2.2)
€ : porosité totale du sol (-)

112. Modéles de section efficace (Kozeny 1927)

Dans le cas général, on a pour un milieu tridimensionnel dont la structure est isotrope:

SA/SM = XA (23)
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x, : fraction volumique occupée par la phase conductrice (-)

Pour un sol saturé, c’est I’hypothése de Dupuit-Forcheimer dans I’approche de Kozeny (1927):
KM = KA (SA/Sy) =xa € (2.4)

¢ : porosité totale du sol (-)
K : calculé avec un modéle capillaire (paragraphe 24)

Pour un sol non saturé en eau, Mualem (1978) étend 1’approche de Kozeny (1927). Si toute
’eau de ce sol participe a 1’écoulement, alors x4 (fraction volumique occupée par la phase
conductrice) est égal 4 6 (teneur en eau volumique). Mualem (1976) suppose ’existence d’une
fraction d’eau immobile dans le sol, 6, , qu’il nomme "teneur en eau résiduelle". Cette teneur
en eau résiduelle pourrait représenter a la fois 1’eau contenue dans des pores trés fins et 1’eau
piégée au cours du desséchement du sol. Dans la pratique, Mualem (1976) propose d’assimiler
cette teneur en eau résiduelle  la teneur en eau correspondant 2 un potentiel matriciel de -150
m environ. Cette notion est trés contestable et il vaut mieux la considérer comme un terme

d’ajustement. On a:
Kp = Ka (Sa/Sm) = ks (0-6;) (2:5)

0 : humidité volumique ( m3.m3)
8, : humidité volumique résiduelle ( m3.m-3)
K : calculé avec un modele capillaire (paragraphe 24)

Bruckler (1979) étudie le contact terre-graine dans un massif d’agrégats. Il fait la distinction
entre porosité structurale et texturale pour analyser les transferts d’eau en phase liquide et en
phase gazeuse dans un lit de semences (étude de la germination). Il utilise la méme approche

(équation 2.8) pour évaluer la section efficace d’un empilement d’agrégats saturés, quand il n’y
a pas d’eau dans les pores structuraux:

KM = Ka (SA/Sy) =xa (1 - €8) (2.6)

€5 : porosité structurale (-)
x4 : conductivité hydraulique des agrégats saturés (m.s1)

Cette approche considére que 1’écoulement suit une direction privilégiée arbitraire: en
négligeant les écoulements transversaux, on surestime le flux réel dans cette direction
arbitraire. Pour un empilement de particules, on peut également dire que cette approche
équivaut 2 un modéle de substitution sans perturbation (Bruckler 1979): de ce point de vue on
surestime la surface de contact réelle. Pour les milieux binaires constitués d’une seule phase
conductrice on trouve alors que les valeurs de k) obtenues avec ’approche de Kozeny (1927)
sont supérieures 2 celles prévues par Maxwell (1873) et Landauer (1952) (paragraphe 22). 1l
étendent alors ces formules en introduisant des coefficients empiriques d’ajustement.
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113. Formules empiriques dérivées de la notion de section efficace

Pour un sol non saturé, Mualem (1978) introduit un coefficient d’ajustement A :
SA/Sm =(0-6,)* 2.7)
A : coefficient empirique supposé constant pour un sol (-)

Bruckler (1979) propose également une formule empirique qui est ajustée 2 partir d’un
modele de transfert d’eau entre une graine et un massif d’agrégats saturés (sans eau dans les
pores structuraux). Pour des agrégats homogénes (2 2 3 mm) et de texture limoneuse (sol de
Montluel) I’ajustement est:

Sa/Sy =094(1-¢8%) - 0.16 r2 = (.80 (2.8)
0 <5 <045

Quand les agrégats ne sont plus saturés, Bruckler (1983b) trouve que le rapport ( S, / Spy)
diminue de fagon exponentielle avec la teneur en eau.

Enfin, pour un sol saturé contenant des graviers (non poreux), Bouwer et Rice (1984)
proposent une relation empirique qui ressemble 2 la notion de section efficace, et qui est en
assez bon accord avec leurs données expérimentales:

Ky = Ka (em/ea) (2.9)

ey : indice des vides du mélange (sable, graviers)
ea - indice des vides du sable
KA :conductivité hydraulique 2 saturation du sable ( m.s™1)

En conclusion, les modeles utilisant la notion de section efficace sont rarement prédictifs. Les
valeurs de (54 / Spg ) ajustées sont en général inférieures  la valeur théorique (X, ).

12. MELANGES COMPOSITES

Les premiéres études sur les matériaux composites avaient pour but de calculer la résistance
des diélectriques (Mossotti, Clausius, Lorenz, Lorentz, Maxwell, Maxwell-Garnett, Wiener
cités par Landaueur 1978). Elles ont été ensuite appliquées A plusieurs domaines de la
physique (Hale 1976, Landaeur 1978), notamment: la conductivité thermique, la résistance
des matériaux, 1’optique, la supraconductivité et la mécanique des fluides. Par rapport aux
modeles de section efficace, qui sont basés sur des hypothéses seulement géométriques, ces
modeles cherchent a tenir compte des perturbations de 1’écoulement liées i la présence d’un
élément conducteur au sein du milieu.
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Sauf indication contraire, les formules que nous présentons reposent sur les hypothéses
suivantes: (i) le milieu est tridimensionnel, (ii) le milieu est isotrope, sans corrélation spatiale
entre les phases, (iii) les surfaces de contacts entre les volumes conducteurs peuvent étre
assimilés a des surfaces continues & 1’échelle de ces volumes ("contacts parfaits").

121. Particules diluées (approche de Maxwell 1873)

Cette approche considére des particules diluées dans une matrice. Elle suppose qu’au niveau

d’une particule, I’écoulement n’est pas perturbé par la présence des autres particules. Cette
hypothése (hypothése de la "cavité fictive" de Clausius-Mossotti) qui simplifie beaucoup les

calculs n’est acceptable en théorie que pour des particules infiniment éloignées. Maxwell

(1873) propose une formule pour décrire la conductivité d’'un mélange binaire M ( x4 + x5 =
1), les particules de A étant diluées dans B:

(Ka-xp)/(Kpp+2Ky) + Xxg(Kpg-Kp)/ (Kp+2K,) = 0 (2.10)

La formule n’est pas symétrique en A et B. Si la conductivité des inclusions (B) est nulle, on
a:

KM = Ka 2XA/(3 - XA) (211)

Bouwer et Rice (1984) utilisent cette formule pour déctire la conductivité hydraulique (Kg)
d’un mélange de sable saturé et de graviers (xg = 0 4 0.7). Les valeurs de K; sont sous-
estimées par le modele et 1’écart avec les valeurs mesurées atteind 30 %.

122, Milieu effectif (Approche de Landaueur 1952)

Landaeur (1952) applique I’hypothése du miliex effectif pour un mélange de particules. Le
milieu effectif est un milieu fictif homogéne qui aurait les mémes propriétés macroscopiques
que le milieu microscopiquement hétérogéne (Landaeur 1952). En supposant que chaque
particule a une forme approximativement sphérique, il établit la conductivité du milieu
effectif par un calcul d’électrostatique (Annexe A). Pour un mélange binaire M (x4 +xg =1)

on a:
xp (Ko -Kp)/ (Ka +2K)) + Xg(kp-Kp) /(Kg+2Kp) = O (2.12)

La formule établie est symétrique pour A et B (aussi appelée "formule symétrique" de
Bruggeman). Landaeur (1952) montre que la résistance électrique de mélanges binaires de
cristaux de résistances tres différentes est bien décrite par cette théorie. Si la conductivité

d’une fraction (B) est nulle, on a:
KM = KA (3XA- 1)/2 (2.13)

Pour les milieux binaires constitués d’une seule phase conductrice, on trouve que les valeurs
de k) obtenues de Maxwell (1873) sont surestimées par rapport au calcul de Landauer
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(1952). Ceci est du au fait que I’approche de Maxwell (1873) néglige les "effets de bord" au
voisinage des inclusions.

L’équation (2.13) prévoit Pexistence d’un seuil de percolation (paragraphe 3). Mais
I’expérience montre que si la fraction volumique des éléments de conductivité nulle tend vers

1 (xy tend vers 0), ’approche du milieu effectif décrit mal la réalité: quand les particules

conductrices sont peu connectées, on ne peut plus admettre que leur environnement se

comporte comme un milieu continu avec des propriétés moyennes (Landaueur 1978).

123. Approche de Burger (1919)

La formule de Burger (1919) apparait comme une forme générale des formules de Maxwell
(1873) et de Landaueur (1952). Elle est généralisable a plusieurs sortes de particules (De
Vrigs 1963):

Xp (X -¥p) + Xg(Kp-KpDY = 0 (2.14)

Y est le rapport des gradients moyens de potentiel pour A et pour B. La difficulté est de
calculer la valeur de y , qui dépend des conductivités, de la forme et de la disposition des
particules.

En ne tenant pas compte de la différence entre les gradients moyens de potentiel pour A et
pour B (y =1), le modéle se résout 2 un modgle ot les phases A et B sont en paralldle; si la
conductivité de la phase B est nulle, on se raméne au cas des modeales de section efficace

(paragraphe 1).

De Vriés (1963) utilise la formule de Burger (1919), mais en se limitant au cas de particuies

ellipsoidales diluées dans une matrice: il s’agit d’une généralisation de 1’approche de Maxwell
(1873). Le modeéle de De Vriés (1963), qui a été testé pour décrire la conductivité thermique

du sol et la de diffusion en phase gazeuse, est difficile 4 mettre en oeuvre: il est trés sensible a

la forme des inclusions et il n’est pas possible en général de calculer y de facon exacte

(Renault 1988).

124, Généralisations pour les milieux composites

Hale (1976) cite différents modeles établis pour des milieux anisotropes, périodiques, ou avec
des corrélations spatiales entre les particules. Les formules proposées nous semblent difficiles
a mettre en oeuvre, car elles utilisent un grand nombre de paramétres qu’il faut déterminer
directement par des observations morphologiques.

Les travaux récents sur les milieux composites sont surtout théoriques (Niklasson et al. 1981,
Brailsford 1986, Mc Lachlan 1988): ils cherchent 2 unifier 1’approche de Maxwell (1873) et
celle de Landaueur (1952), en considérant des particules avec un "revétement" noyées dans
un milieu effectif, et surtout & définir les limites de validité de la théorie du milieu effectif au
voisinage du seuil de percolation.
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13. RESEAUX DE LIENS
131. Types de réseaux de liens

Nous parlerons de réseau pour désigner un ensemble de résistances (pouvant étre nulles)
reliées entre elles, dans 2 ou 3 dimensions. Ces résistances correspondent a des liens, les
zones de raccordement entre les liens sont les noeuds. A chaque noeud peut &tre associé une
capacitance (le cas ol des résistances et des capacitances sont en parallele n’est pas envisagg).

Depuis Fatt (1956), des modeles de réseau ont été proposés pour décrire la géométrie de
I’espace poral. Dans ce paragraphe, nous n’abordons 1la modélisation de 1’6coulement de 1’eau
dans un pore: on envisage ici un réseau de liens, en supposant que les résistances des liens
sont connues. On peut aussi considérer le sol & ’échelle structurale: 1’assemblage des mottes et
des cailloux correspondrait 2 un premier réseau; les pores structuraux correspondraient 3 un
second réseau, complémentaire du premier.

Un réseau est une représentation du milieu a I’échelle microscopique, qui peut étre plus ou
moins schématique. D’une part, la construction d’un réseau a partir d’observations
micromorphologiques faites sur un sol naturel (par exemple Dullien 1975) est difficile
expérimentalement et repose sur des méthodes complexes de morphologie mathématique.
D’autre part, des réseaux de formes trés diverses et plus ou moins empiriques ont été proposés
dans la littérature pour décrire la structure des milieux poreux (van Brakel 1974). On
distinguera en particulier les réseaux 2 mailles réguliéres (par exemple Kirkpatrick 1973,
Lenormand 1981) et les réseaux 4 nombre de liens par noeud variable (par exemple Renault

1988).

Les propriétés de conduction d’un réseau ont été étudiées en détail par différents auteurs
(Kirkpatrick 1973, Renault 1988). Pour bien décrire le comportement du sol, il parait
important de considérer de trés grands réseaux ou réseaux infinis (Lenormand 1981, Renault

1988).
132, L'approche du milieu effectif

Il existe d’une‘part des méthodes simples de calcul de la conductivité globale d’un réseau,
dans le cas d’un réseau bien connecté; cette conductivité globale peut étre alors considérée

comme une grandeur macroscopique (conductivité équivalente).

Kirkpatrick (1973) considére un réseau infini, a 2 ou 3 dimensions. 11 applique I’hypothése du
milieu effectif a ce réseaun: on suppose que le réseau se comporte comme une conductance
unique équivalente, que 1’on cherche 2 calculer. Il montre que cette conductance équivalente
doit satisfaire la condition suivante:

KM - K
fix) dg; = 0 (2.15)
résean  (z/2 - 1) Kpp + X



KM : conductance équivalente du réseau

K; :conductances élémentaires des liens du réseau

z :coordinence des liens (nombre de liens par noeud)

f : fonction de densité de probabilité des conductances élémentaires

Si le réseau est un réseau de coordinence z = 6 , constitué seulement de deux sortes de
résistances, on remarque que cette équation est identique 2 1’équation (2.3) proposée par
Landaueur (1978) et fondée aussi sur une hypothése de milieu effectif.

D’autres cas ont ét€ considérés par une approche du milieu effectif. Par exemple, Marchant
(1977) montre que pour un réseau infini, dont la coordinence moyenne est 4 (nombre de liens
par noeud), et tel que la distribution des logarithmes des conductances est symétrique (sans
corrélation spatiale), que la résistance globale du réseau est égale a la moyenne géométrique
de la distribution des résistances.

Des études numériques (Kirkpatrick 1973, Tua et Bernasconi 1988) montrent que 1’approche
du milieu effectif appliquée aux réseaux permet de calculer une conductivité équivalente qui
est en bon accord avec la conductivité globale "réelle" du réseau, sauf quand celui-ci contient
une proportion importante d’éléments non conducteur.

133. La théorie de la percolation

Par des simulations numériques, il est possible de suivre 1’évolution de la conductance globale
d’un réseau dont les liens sont "éliminés" progressivement de facon aléatoire (le nombre des
résistances nulles augmente). De nombreuses études (Kirkpatrick 1973, Stauffer 1985,
Renault 1988) montrent que la conductivité globale du réseau s’annule alors qu’il existe
encore une proportion non nulle de liens conducteurs. Cette proportion de liens conducteurs
critique telle que le réseau est soit conducteur, soit isolant, est un seuil de percolation.

Un tel phénoméne de percolation a été observé expérimentalement dans de nombreux
domaines de la physique, par exemple en étudiant 1’écoulement de fluides dans un
micromodéle (Lenormand 1981), la résistance électrique d’un empilement de billes
métalliques (Giraud 1983), le comportement mécanique d’un grillage (Guyon et Roux 1987).

Au voisinage du seuil de percolation, des simulations numériques sur des réseaux montrent
qu’on ne peut pas définir un milieu équivalent, qui aurait un comportement moyen par rapport
aux liens du réseau. Ainsi, pour des milieux peu connectés, les résultats de la théorie de la
percolation remettent en cause les modeles de milieu effectif et dans la pratique 1’approche
macroscopique.

40



41

14. QUALITE DES CONTACTS ENTRE VOLUMES CONDUCTEURS

Giraud (1983) montre que la qualité des contacts entre des billes métalliques joue un rdle
déterminant sur la conductivité électrique globale d’un empilement de billes, alors qu’il
n’existe pas de modele déterministe unique pour prendre en compte ce facteur.

Pour les écoulements d’eau dans le sol, la nature des contacts entre volumes conducteurs
(agrégats par exemple) est souvent prise en compte empiriquement au travers des modéles de
section efficace (Mualem 1978).

Bien que difficile & décrire, il parait cependant important de pouvoir caractériser les contacts
entre les volumes qui conduisent 1’eau dans un sol. Ainsi, pour un contact entre deux mottes,
par exemple, on peut considérer deux cas extrémes. La surface de contact peut étre "parfaite"
a I’échelle des agrégats, et les modeles cités précédémment pourraient étre mis en oeuvre.
Mais cette surface de contact peut tendre a devenir "ponctuelle", quand le milieu est peu
compacté ou a cause du retrait: 1’écoulement de 1’eau entre les mottes n’est plus possible. Entre
ces deux cas extrémes, la réalité est compliquée par le retrait-gonflement et par la présence
d’eau sous forme de ménisques au niveau entre les mottes, qui font varier la surface de contact

entre les mottes.

2. MODELES D'ECOULEMENT VISQUEUX DANS DES MILIEUX POREUX

Dans cette catégorie de modéles, la notion d’écoulement visqueux dans les pores est prise en
compte. En supposant connue la géométrie d’'un milieu poreux, il serait alors possible de
calculer directement ses propriétés hydrodynamiques (contrairement aux modéles

précédents).

21. APPROCHE DES MILIEUX SIMILAIRES ("MISE EN FACTEURS
D'ECHELLE")

Deux milieux poreux A et B sont géométriquement similaires si les dimensions de B (définies
par une longueur caractéristique lg ) sont celles de A (longueur caractéristique 15 ) a un
facteur d’échelle ( B ) prés. En supposant que le régime d’écoulement de I’eau est le méme
pour A et B, que la tension superficielle et la viscosité cinématique de 1’eau ne varient pas, on
peut calculer les propriétés hydrodynamiques de B si on connait celles de A (Miller et Miller

1956):
Ig =Bl (2.16a)
Yp(®) = wa(®) / B (2.16b)

Kg(8) = B2 Ka(® (2.16¢)
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Cette hypothése a été utilisée pour comparer les propriétés hydrodynamiques de différents
sols dans des cas particuliers:

(a) comparaison des propriétés hydrodynamiques de différentes fractions granulométriques
de sable (Klute et Wilkinson 1958, Corey et Corey 1967, Laliberte et Brooks 1967).

(b) comparaison des propriétés hydrodynamiques de massifs d’agrégats calibrés de
différentes tailles quand les massifs sont pen compactés; Sharma et Uehara (1968) ont
étudié cette situation seulement sur une gamme de teneurs en eau telle que la porosité
structurale n’était pas complétement désaturée.

Reichardt et al. (1975) testent 1’hypothése de similitude dans le cas d’échantillons de textures
diverses. Une méthode empirique est proposée pour déterminer B. Pour 12 échantillons (B
varie entre 1 et 200) les valeurs de K(6) sont estimées avec une incertitude d’environ 3 ordres
de grandeur, alors que les courbes K(6) varient sur plus de 7 ordres de grandeur.

Actuellement cette approche est utilisée pour décrire la variabilité spatiale des propriétés
hydrodynamiques d’une parcelle assez homogene, le facteur g étant alors considéré comme
une variable aléatoire (Simmons et al. 1979, Bresler et al. 1978, Vauclin 1982).

22. ECOULEMENT D'EAU AUTOUR DE PARTICULES ("DRAG THEORIES")

221. Calculs exacts dans des cas géométriques simples

Yuster (1951) résout les équations de Navier-Stockes dans un cas trés simple (écoulement
d’eau autour d’une sphére). Il propose une formule identique a celle de Mualem (paragraphe

24).
222, Corrélations empiriques

Cette approche a servi a étudier 1’écoulement dans des lits de particules ou de fibres saturés
(Dullien 1975, Watanabe 1989). Rumpf et Gupte (1971) étudient des empilements uniformes
et aléatoires de particules sphériques. Pour de faibles nombres de Reynolds ils proposent une
relation empirique entre Ks, la porosité et une dimension caractéristique des particules
(Annexe A). Plusieurs auteurs ont essayé d’étendre cette formule: méme en se limitant 2
d’autres lits de particules saturés on ne trouve pas une expression générale satisfaisante
(Dullien 1975).

23. MODELISATION DU TUBE CAPILLAIRE ELEMENTAIRE

On sait depuis longtemps (Buckingham 1907, Richards 1931) que les dimensions des pores
dans le sol sont telles que les phénomenes capillaires ont un rdle déterminant sur ses
propriétés hydrodynamiques. Classiquement on suppose que le sol se comporte comme un
assemblage plus ou moins compliqué de "tubes" capillaires. 1’idée de départ est que ces tubes
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capillaires sont des tubes de courant pour un écoulement établi (Thirriot 1982). Cependant
pour beaucoup de modeles la définition des tubes capillaires s’éloigne beaucoup de la réalité
physique et les modéles sont alors incapables de prévoir I’ensemble des propriétés de transfert
du milieu poreux.

231. Le capillaire élémentaire cylindrique

La rétention par un tube capillaire cylindrique rigide s’exprime par la loi de Laplace:

P,-P, 2 o cos(a)
= — (2.17)
Pw & r

r : rayon du tube (m )

P, : pression de 1’air 4 I’interface ean-air ( Pa)

P, : pression de I’eau a I’interface eau-air (Pa )

o : angle de raccordement du ménisque (environ 0 pour ’eaun)

La conduction de 1’eau par un tube capillaire cylindrique rigide s’exprime par la loi de
Poiseuille. Elle suppose essentiellement un écoulement laminaire et un fluide newtonien. On
montre que pour de telles conditions, la répartition des vitesses dans un plan diamétral est
parabolique. On en déduit (Hillel 1971):

AP
Qeyl = - Keyp ————— (2.18a)
Py & AI’
Pog 12
Ky = — (2.18b)
u 8

Al’ :longueur du tube ( m )

Qcy] : Vitesse de I’eau dans le tube saturé (m.sl)

AP : différence de pression entre 1’entrée et la sortie ( Pa )
K.y : conductivité hydraulique du tube cylindrique (m.s-1)

Par analogie avec la loi de Darcy, nous avons défini la "conductivité hydraulique du tube
cylindrique" ( Kgy; ); mais il est clair que la loi de Darcy correspond a une approche
macroscopique, alors que la loi de Poiseuille correspond 4 une approche microscopique. La
loi de Poiseuille indique que la conductivité hydraulique d’un tube cylindrique augmente
rapidement avec son rayon. Ainsi, De Cockborne (1981) montre que la conductivité
hydraulique 2 saturation d’un milieu poreux artificiel est trés influencée par la présence d’un
gros pore cylindrique; elle trouve que la loi de Poiseuille est un modéle satisfaisant pour
décrire la conductivité hydraulique 2 saturation du milieu artificiel étudié.
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232. CoefTicient de forme et tortuosité

Pour un tube capillaire avec des constrictions, on cherche empiriquement une formule simple
de passage entre la conductivité du tube et celle d’un tube cylindrique.

Kup = Kept/C =)
C : coefficient de forme (-)

Pour un tube capillaire tortueux, on cherche une formule de passage entre la conductivité du
tube et celle d’un tube rectiligne cylindrique:

Kyp = Koyt /T (2220)
T : tortuosité (-)

La tortuosité est souvent définie par:
T = AP’ / Al (2.21)
Al’: longueur totale du tube
Al : distance entre les extrémités du tube

24. MODELES UTILISANT LA NOTION DE RAYON HYDRAULIQUE

Ces modeles supposent que le sol conduit 1’eau comme un tube capillaire unique et utilisent
de plus la notion de section efficace.

241. Expression de K,,
Pour un sol saturé, Kozeny (1927) et Carman (1939) établissent une formule pour K,
(Annexe A) qui est un cas particulier de la relation empirique de Rumpf et Gupte (1971). De

la méme fagon elle n’est valable que pour des distributions de taille de pore peu étalées et
al€atoires, et contient une constante d’ajustement (Dullien 1975).

242, Relation K(0)

Mualem (1978) applique la procédure de Kozeny (1927) pour un sol non saturé. Il propose
une relation (Annexe A):

K() = K, [(0-6)/(8-6)]" = K, S, ® (2.22)

S, : degré de saturation (0<S,<1)
K : conductivité hydraulique pour I’humidité 6, (m.s1)



Cette relation contient trois paramétres indépendants K , 6, et n . Une telle formule a été
proposée par plusieurs auteurs qui ont proposé une valeur universelle pour n. Par une
approche de type Kozeny (1927), Irmay (1954) prévoit n = 3. En considérant un écoulement
annulaire d’ean dans un pore cylindrique, Averjanov (1950) trouve n = 3.5. Par une autre
approche, Yuster (1951) calculen = 2.0 .

Brooks et Corey (1966) et Boreli et Vachaud (1966) cherchent par ajustement une valeur de n
universelle qui minimiserait I’écart entre les courbes K(6)/K; expérimentales et estimées pour
plusieurs sols . 11 obtiennent le meilleurs résultat avec la valeur n = 3.5 d’Averjanov (1950).
Mualem (1978) considére que les deux paramétres n et 6, n’ont pas un sens physique
clairement établi et dépendent de chaque sol. Or ces deux parameétres jouent en sens contraire
sur la valeur de K(8)/K : pour 45 échantillons de sols différents, Mualem (1978) détermine 6,
a partir de la courbe 1y;(8), puis cale n sur les données K(8)/K; . Schuh et Cline (1990) font
]la méme analyse pour une série de 10 sols contenant moins de 20 % d’argile. Les valeurs de n

obtenues varient entre 2.5 et 50 .

Des expressions simples de n a partir des propriétés du sol ont &té recherchées. Mualem
(1978) établit une régression linéaire entre n et un coefficient W ("soil water energy index")
qui est calculé a partir de 1 ,(8). La régression établie est peu satisfaisante: pour n supérieur &
10 la dispersion des points par rapport a la droite de régression est grande (avec des écarts
relatifs voisins de 50 %). Schuh et Cline (1990) proposent d’ailleurs une autre expression de
n(W), qui diverge de celle de Mualem (1978) lorsque n augmente.

243. Critiques

Cette approche admet implicitement que n est une caractéristique du sol. Ceci n’a pas été
vérifié: Mualem (1978) remarque que les faibles valeurs de n qu’il trouve correspondent aussi
bien 4 des échantillons de texture grossi¢re ou de structure agrégée, qu’a des mesures
disponibles sur une gamme étroite de Y, (-5 <Y, <O0m).

La formule de Mualem (1978) correspond & une courbe Log(K/Ky) en fonction de 6 qui est
convexe sur tout le domaine 8, < 8 < 6. Or il existe des courbes K(6)/K expérimentales qui

n’ont pas une forme aussi simple.

25. MODELES DE FAISCEAUX DE CAPILLAIRES

251. Principe des calculs

On suppose que le sol se comporte comme un faiscean et/ou deux faisceaux de tubes
capillaires parallgles et rigides. Dans le cas de deux faisceaux de tubes capillaires, on suppose
qu’ils sont en série avec des connections aléatoires.

Avec ces modéles, la courbe de rétention doit €tre déterminée expérimentalement. Une
"fonction de répartition des rayons équivalents des capillaires" est déduite de la courbe de
rétention, en assimilant le sol 2 un faisceau unique de tubes capillaires cylindriques (modéle
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de Purcell 1949). Le calcul utilise 1a loi de Laplace. Pour calculer K(6) on suppose que les
effets de la tortuosité et de la forme des capillaires sont indépendants du rayon des tubes
capillaires. Pour deux faisceaux de capillaires en série, les contacts partiels entre les pores
sont décrit avec un modéle de section efficace. La conductivité d’un capillaire cylindrique
saturé est calculée avec la loi de Poiseuille.

Ces modeles ont donc la particularité d’utiliser simultanément différentes descriptions
géométriques pour interpréter la courbe de rétention, pour prendre en compte la tortuosité et
la forme des capillaires, pour calculer la conductivité globale du sol.

Les formules proposées se mettent sous la forme (Annexe A):

K(8) = MF(6) 1(6) (2.23)

8 :teneur en eau volumique (m3.m3)
K(0) : conductivité hydraulique (m.s"1)

MF(8) : coefficient censé rendre compte de fagon globale des effets de tortuosité, de
forme et de contacts entre les pores.

I(6) : forme intégrale égale 4 la conductivité d’un faisceau de capillaires cylindriques
paralléles dont la distribution des rayons est connue (m.s1)

Burdine (1953) propose:
u=0 1
I(6) = 5 du (2.24a)
11=9r Ipm(u)

Childs et Collis-George (1950), Marshall (1958), Willye et Gardner (1958) et Millington et
Quirk (1961) prennent:

=0 6-u
1(8) = J 3 du (2.24a)
u=6, Wm(u)
Mualem (1976) propose:
u=06 1
10 = ( J du )2 (2.24¢)
u=0, Wm(u)
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252. Utilisation des modéles sans terme de calage

Pour estimer Kg,, ou K(B) sans terme calage il faut connaitre les 4 termes: y;,(8) , 6, 6, et
MF(6). Les expressions proposées pour MF(B) varient selon les auteurs et reposent sur des
hypothéses géométriques peu réalistes. Pour un sol sableux saturé, Marshall (1958) suppose
que MF(6s) représente uniquement la surface de contact entre les pores (paragraphe 11). 1l
calcule des valeurs de K, peu biaisées pour une dizaine d’échantillons (moins de 0.5 ordre de
grandeur). Mais pour des sols non sableux les écarts entre les valeurs calculées et les valeurs
expérimentales de Kg,; sont souvent de 0.5 2 2 ordres de grandeurs. De la méme facon les
relations K(6) estimées sans calage sont biaisées et le plus souvent surestimées (Nielsen et al.

1960, Kunze et al. 1968, Bruce 1972).
253, Utilisation des modéles avec calage sur une valeur de K(6)

Pour les raisons précédentes ces modeéles sont utilisés seulement pour prévoir K(0), la courbe
estimée K(B) devant &tre référé a une valeur expérimentale " K ", qui est en général la
conductivité & saturation ( Kgy ):

K(®) K(69) [ MF(8)/ME®) ] [ 1(8)/1(8y) ]

K@) MF(®) [ 1(6)/1(0y ] (2.25)

Devant la grande diversité des formules proposées pour MF(6) (Mualem 1986), il est difficile
d’évaluer le poids de ce terme empirique sur la précision des différents modéles. La formule la
plus employée est celle de Mualem (1976). Comme pour le modéle de Mualem (1978) cette
expression est trés sensible au terme empirique 6, (Van Genuchten et Nielsen 1985):

MF(0) = (6-6,)> (2.262)
MF,(8) = [(6-6,)/(06-6;)]* = Se* (2.26b)
Pour estimer K(0) il faut alors connaitre la relation 1 ,(6) et les 3 termes: K( 6,), 6, etA.

Pour 45 échantillons de sols différents, Mualem (1976) cherche par ajustement une valeur de
A universelle qui minimiserait 1’écart entre les courbes K(8)/K; expérimentales et estimées. I1
obtient A = 0.5 . Sous cette hypothése le modele de Mualem (1976) donne en général de
résultats un peu meilleurs que les autres modeles de la littérature basés sur des faisceaux de
capillaires (Mualem 1976, van Genuchten et Nielsen 1985, Karvonen 1988).

Cependant on constate que: (i) le modéle plus simple de Mualem (1978) donne en moyenne
des résultats aussi satisfaisants que celui de Mualem (1976), (ii) pour les sols argileux ou pour
les sols structurés les écarts entre le modeles de Mualem (1976) et les valeurs expérimentales
K(S.) peuvent étre de plusieurs ordres de grandeurs (Bouma 1977), (iii) si on considére les
sols individuellement, la valeur de A obtenue par calage est trés variable; elle varie entre -10
et 10 (Mualem 1976, Wosten et Van Genuchten 1988, Schuh et Cline 1990). Schuh et Cline
(1990) tentent sans succes de corrélerd A des parametres physiques du sol.
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On rappelera enfin quelques modifications possibles des modéles:

(2) A partir de formes analytiques pour décrire y,(8) (Brooks et Corey 1964, van
Genuchten 1980) des expression analytiques de K(8)/K, sont obtenues (Mualem 1986).
Bien entendu les biais de la régression faite sur vy (6) se propagent dans le calcul de

K@O)Y/K, .

(b) Des modifications ont été proposées pour prendre en compte I’hystérésis (Topp et
Miller 1969, Poulovassilis et Tzimas 1975, Mualem 1976b).

(c) Pour les sols structurés, on a proposé de caler le modéle sur une valeur différente de K,
: en effet, au voisinage de la saturation, la pente de la relation K(6) est importante, et une
petite erreur sur la valeur expérimentale de 8 conduit 2 une erreur importante sur la valeur
de K ; il vaut mieux alors caler le modele sur une valeur expérimentale K(8) arbitraire,
mais telle que I’eau ne s’écoule plus dans les pores structuraux (Van Genuchten et Nielsen
1985).

26. RESEAUX DE CAPILLAIRES ET CRITIQUES DES MODELES DE FAISCEAUX
DE CAPILLAIRES

Les modgles de faisceaux de capillaires sont incompatibles avec des phénoménes physiques
connus. Plusieurs critiques de ces modeles ont été faites en les comparant aux prévisions de
modgles de réseaux de capillaires. Des observations micromorphologiques (Dullien 1975) et
des simulations sur réseau (Renault 1988) montrent que la distribution de taille des pores
€quivalents calculée par le modéle de Purcell (1949) n’est pas la distribution réelle. Ces
modeles sont incapables de décrire le piégeage d’eau (Vauclin 1971, Lenormand 1981). IIs ne
rendent pas compte de 1’existence d’un seuil de percolation (Lenormand 1981). Scheidegger
(1957) conclue que ces modéles capillaires, parcequ’ils ne tiennent pas compte des
interconnections entre les pores, "ne marchent pas". Mualem (1986) considére que cette
catégorie de modeles est la seule qui puisse &tre mise en oeuvre actuellement pour calculer

K.(6)

3. CONCLUSION DU CHAPITRE

L’analyse des modgles mettant en relation 1’organisation de I’espace poral du sol et ses
propriétés hydrodynamiques nous conduit 2 distinguer:

(2) Des modgles faciles & mettre en oeuvre pour estimer la relation K(6). I s’agit des
modeles capillaires & une dimension et des modéles de section efficace. Ils sont trés
contestables sur le plan théorique et la confrontation avec des données expérimentales
montre qu’ils nécessitent des paramétres de calage empiriques. Il n’est pas possible de
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distinguer un modéle plus performant que les autres pour tous les sols (Mualem 1986).
Pour les sols structurés ou argileux ces modéles sont souvent biaisés par rapport aux
données expérimentales (Bouma 1977).

(b) Des modeles cherchant 2 mieux prendre en compte la réalité et qui décrivent le sol
comme un réseau de pores ou un milieu composite 2 deux ou trois dimensions. Ces
modeles prévoient I’existence d’un ensemble de phénoménes connus pour les milieux
poreux en général (hystérésis, pi€geage d’eau, seuil de percolation). Actuellement ils sont
trop complexes pour estimer quantitativement et sans paramétre de calage la relation K(8)
du sol sur une large gamme d’humidité.

(c) Des modeles théoriques simples adaptés a des situations trés particuliéres. Il s’agit de
modéles fondés sur la théorie du milieu effectif ou sur 1’hypothése des milieux similaires.
Ces modeles concernent parfois des situations d’intérét pratique (par exemple conductivité
d’un échantillon & structure fragmentaire sans eau dans les pores structuraux, conductivité
d’un sol caillouteux).
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CONCLUSION DE LA PREMIERE PARTIE ET OBJECTIFS

L’objectif de cette €tude étant de chercher & comprendre les conséquences de 1’hétérogénéité
de I’espace poral du sol sur ses propriétés hydrodynamiques, nous proposons une méthode
simple d’analyse qui pourrait €tre appliquée a un sol a structure fragmentaire. Cette méthode,
essentiellement qualitative, est basée sur I’analyse des systémes de porosité (chapitre 1). On
fait les hypothéses suivantes:

(a) Les pores structuraux sont petits devant les dimensions de 1’échantillon de sol
(condition nécessaire pour utiliser une approche macroscopique).

(b) Les pores structuraux sont grands par rapport aux pores texturaux.
(c) Les pores de chaque systéme de porosité forment entre eux un réseaun continu.

(d) L’arrangement des pores texturaux est toujours la méme pour une granulométrie et
une humidité données.

(e) Les surfaces de contact entre les éléments texturaux sont continues a ’échelle de ces
éléments.

Si I’échantillon est initialement saturé puis soumis a un desséchement, on peut prévoir a priori
(hypothéses b et c) que les propriétés hydrodynamiques de 1’échantillon présenteront
approximativement trois domaines de variation correspondant a des différences de
fonctionnement des systémes de porosité:

(2) Entre le point d’entrée d’air des pores lacunaires ( «2¢ ) et le point d’entrée d’air des
pores structuraux ( @St ) : les pores structuraux sont en partie saturés en eau, les pores
texturaux sont saturés en eau. En raisonnant qualitativement sur le modéle trés
schématique de Purcell (qui assimile le sol & un faisceau de pores cylindriques et
paraliéles), la conductivité hydraulique devrait &tre forte et 1a pente de la relation K(8)
devrait étre forte. Le potentiel matriciel devrait étre proche de zéro et la relation vy ,(8)
devrait présenter une premiére inflexion.

(b) Entre la limite de retrait ( w38 ) et le point d’entrée d’air des pores lacunaires ( J2¢ )
: les pores structuraux ne contiennent pas d’eau, les pores texturaux sont saturés en eau.
La conductivité hydraulique est limitée & la fois par la taille des pores lacunaires et par
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la surface de contact entre les éléments texturaux. La relation 1 (0) devrait présenter
une seconde inflexion.

(c) Entre O et la limite de retrait ( w38 ) : les pores structuraux et les pores lacunaires ne

contiennent” pas d’eau, les pores de 1’argile sont en partie saturés. La conductivité
hydraulique est trés faible. La relation ,,(6) devrait présenter une troisi®me inflexion.

Ce cas correspond a un sol trés sec, le potentiel matriciel étant inférieur 3 -1000 m

environ (Stengel 1981). Cette situation ne sera pas étudié.

Méme dans le cadre des hypothéses sur les écoulements faites au chapitre 1, cette analyse
doit étre certainement nuancée. Des remarques peuvent déja étre faites sur les hypothéses de
connexion entre les pores d’un méme systéme de porosité (hypothése c), de stabilité de
I’organisation texturale (hypothése d) et de contact parfait entre les agrégats (hypothése e):

(2) Un cas ol I’analyse de porosité est insuffisante pour comprendre la circulation de
I’eau dans le sol est celui étudié par Bouma (1977): pour un sol naturel il montre (par
des colorations au bleu de méthyléne) que deux réseaux de pores structuraux distincts
sont présents, et que ’'un ne participe pratiquement pas a I’écoulement en conditions
saturées.

(b) Les études qui font penser que 1’organisation de 1’espace poral textural dépend peu
des facteurs externes au sol sont surtout fondées sur des mesures globales de la densité

de petits agrégats. Nous ne connaissons que peu d’études qui abordent ce probléme pour
la courbe de rétention du sol, et pas d’étude qui concerne la conductivité hydraulique en

milieu non saturé. Il faut considérer ’hypothése de stabilité de 1’organisation de 1’espace
poral textural avec prudence.

(c) La continuité des surfaces de contact entre les éléments texturaux est probablement
une hypothese forte, rarement démontrée pour la relation K(8) du sol.

Pour ces conditions, la méthode d’analyse constitue tout au plus une référence, et il faudrait
chercher a expliquer tout écart par rapport aux prévisions de 1’analyse. Alors que de nombreux
modeles ont été proposés pour prévoir la conductivité hydraulique du sol en général, il nous
semble que I’analyse proposée devrait permettre de distinguer des domaines de teneur en eau
pour lesquels une modélisation de la relation K(6) serait plus ou moins facile et ne reposerait
pas nécessairement sur la méme approche:

(a) Dans le domaine oil il y a de I’eau dans les pores structuraux, une modélisation
déterministe parait compliquée. L’espace poral pourrait étre décrit comme un réseau de
pores structuraux, complémentaire d’un réseau d’éléments texturaux. Une telle approche
mettrait en oeuvre des calculs numériques lourds, et éventuellement des observations
micromorphologiques longues. Une question illustre la difficulté de cette modélisation:
au dessus du point d’entrée d’air des €éléments texturaux, ’eau occupe t-elle des pores
structuraux ou des pores texturaux ? La courbe de retrait du sol et celle d’un élément
textural ne suffisent pas pour répondre a cette question, méme si des corrélations ont été
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établies (Fies 1982) entre Kg,, et la porosité structurale du sol (calculée pour une teneur
en eau inférieure 3 w1ac),

(b) Dans le domaine ou il n’y a pas d’eau dans les pores structuraux, d’aprés les modéles
de milieu composite et les modéles de section efficace, il doit exister un rapport
constant entre la relation K(w) d’un échantillon de sol & structure fragmentaire et la
relation K(w) d’un échantillon textural (si les hypothéses d et e sont applicables); il
resterait 3 connaitre, par des mesures ou avec un modéle, cette relation K(w)
"texturale". Dans ce domaine d’humidité, la relation vy, (w) d’un échantillon 2 structure
fragmentaire doit coincider avec celle d’un élément textural.

Pour tester la méthode d’analyse proposée, nous étudierons un cas simple par rapport aux sols
naturels: on travaillera en laboratoire sur des massifs d’agrégats. Avant d’aborder cette partie
expérimentale, nous commencerons par rechercher et tester des méthodes non destructives de

caractérisation hydrodynamique du sol en laboratoire.



PARTIE II

ANALYSE NUMERIQUE DE METHODES DE CARACTERISATION
HYDRODYNAMIQUE DU SOL AU LABORATOIRE
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INTRODUCTION DE LA DEUXIEME PARTIE

Nous cherchons une méthode non destructive la plus précise possible (0 pour la
caractérisation hydrodynamique d’un échantillon de sol (peu gonflant) sur la plus large
gamme d’humidité possible. Pour des raisons pratiques, il serait également utile de rechercher
des méthodes de caractérisation simplifiées, utilisant des mesures faciles a obtenir. La plupart
des méthodes de caractérisation hydrodynamique du sol reposent sur les hypothéses
physiques présentées au chapitre 1 (paragraphe 23). Les avantages et les inconvénients de ces
différentes méthodes ont été discuté par plusieurs auteurs (Klute 1972, Bouma 1983, Klute et
Dircksen 1986). On distingue deux grandes catégories de méthodes de détermination de la
conductivité hydraulique:

(a) D’une part, les méthodes directes: des valeurs individuelles de conductivité
hydraulique sont calculées en appliquant la loi de Darcy sur un pas de temps et un pas
d’espace.

(b) D’autre part, les méthodes inverses (ou méthodes d'estimation non linéaire): une
relation K(B) est recherchée, telle que la simulation de 1’expérience avec cette relation
soit en bon accord avec les mesures.

Pour pouvoir parcourir une large gamme de teneur en eau dans un temps court en pratique,
nous considérons le dispositif expérimental snivant: une colonne de sol initialement saturée
est placée verticalement et soumise a un flux évaporatif a la surface (les autres faces de la
colonne étant fermées). On suppose que l’on est suffisamment proche des conditions
stationnaires pour pouvoir appliquer la loi de Darcy sur des pas de temps et d’espace courts. A
partir de ce dispositif expérimental, les méthodes de caractérisation hydrodynamique qui
seront envisagées sont les suivantes:

(a) La méthode de caractérisation hydrodynamique la plus simple dans son principe
(Vachaud et al. 1978, Watson 1966) consiste 4 suivre au cours du temps 1’évolution des
profils de potentiel hydrique et de teneur en eau volumique dans 1’échantillon, puis &
résoudre de facon directe 1’équation de I’écoulement de ’eau. Pour des conditions
transitoires, Klute (1972) considére que cette méthode est la plus précise; elle sera
appelée par la suite méthode de référence (chapitre 3).

(b) Un allégement métrologique important de la méthode de "référence" serait de
supprimer les mesures locales des teneurs en eau dans le sol. En imaginant de substituer
ces mesures locales par des mesures de la teneur en eau volumique moyenne de la
colonne de sol, Wind (1968) a

57



58

proposé une méthode directe simplifi€e qui nous semble intéréssante 2 tester (chapitre
3).

(c) La méthode de "référence" appliquée 2 des conditions d’évaporation ne permet pas
d’obtenir des valeurs de conductivité hydraulique en conditions trop humides, tant que
les gradients de potentiel total sont trop petits pour pouvoir &tre mesurés. C’est la raison
principale qui nous a conduit 2 tester une méthode inverse (chapitre 4).

Pour connaitre la précision d’'une méthode de caractérisation hydrodynamique du sol, il faut
¢valuer la précision numérique de 1’algorithme de calcul utilisé et le poids des hypothéses
physiques relatives 4 la méthode. Dans cette partie, nous cherchons seulement 4 évaluer la
précision numérique d’une méthode de caractérisation. Cette question peut étre résolue de
facon simple en simulant des conditions expérimentales, en appliquant la méthode de
caractérisation étudiée a des jeux de mesures fictives, et en comparant le résultat des calculs
aux propriétés hydrodynamiques utilisées pour la simulation (Fig. 3.1). Quand une
composante aléatoire est ajoutée aux mesures fictives, cette méthode d’analyse est appelée

méthode de Monte Carlo.

Pour chercher a valider numériquement une méthode de caractérisation hydrodynamique, il
faut étudier successivement 1’importance des biais liés & 1’algorithme utilisé, la conséquence
des incertitudes ou des biais sur les mesures sur la caractérisation hydrodynamique, et les
problémes spécifiques aux algorithmes itératifs (unicité de la solution principalement). Cette
analyse doit permettre de proposer un dispositif expérimental optimisé (nombre optimum de
cotes de mesure, fréquence des mesures) et d’envisager des simplifications de ce dispositif (2)

(1) on rappele que le biais est la composante non aléatoire d'une erreur de mesure, et que
l'incertitude est la composante aléatoire de I'erreur de mesure.

@ par Ia suite, la comparaison entre des valeurs de conductivité hydraulique sera
exprimée en ordres de grandeur, c'est-i-dire en puissances de 10 . Ainsi, on définit
I'écart absolu en ordres de grandeur entre deux valeurs Ky et Ky ( Alog ), qui peut étre
comparé & I'écart relatif entre ces valeurs ( Apgj ):

Bog = | log(Ky) - log(Kp) |
| Ky - K | | 1- 104l |
© K; + Ky 1 + 10Alog

Agg 010 025 050 075 1.00

A 023 056 104 140 164
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Figure 3. 1 - Principe de I'analyse numérique des performances d'une méthode de

caractérisation hydrodynamique.



CHAPITRE 3. METHODES DE DETERMINATION DIRECTES

1. DESCRIPTION DES METHODES PROPOSEES

11. METHODE DE REFERENCE

111. Principe de la méthode

Cette méthode classique est souvent appelée "méthode du bilan hydrique" (Vachaud et al
1978), ou "méthode du profil instantané" (Watson 1966, Klute 1972). Par la suite, cette
méthode qui utilise des mesures locales de potentiel et de teneur en eau sera appelé méthode
de référence pour la caractérisation hydrodynamique du sol. Pour connaitre 1a conductivité
hydraulique & une cote donnée ( z. ) la loi de Darcy généralisée est appliquée. L’équation
(1.12) équivaut a:

Qzc
Kpe = - (3.1)
(OW/0Z + dYg/0z )i
K : conductivité hydraulique ( m.s-1)
Ze : cote de calcul de la conductivité hydraulique (m)
ze : flux d’eau liquide 2 la cote z, (m.s1)

dY/dz : gradient de potentiel matriciel 2 z, ( m.m-1)
dPg/dz : gradient de potentiel gravitaire 4 z, (m.m-1)

La détermination du flux q,. nécessite la connaissance du flux dans 1’échantillon 2 une cote de
référence z, . Le plus souvent la cote de référence correspond 4 un plan de flux nul ( q,, = 0);
on obtient alors le flux q,. en intégrant I’équation de conservation de masse (1.11) par rapport
az,entrez etz

Qzc - dSpzczpy / dt (3.2)

zc
S(zc,zr) = J B(Z) dz (3 3)

Zr
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t : temps (s)
zZ, cote du plan de flux nul (m )
S(zezr) ¢ stockd’eauentrez etz (m)

On obtient les propri€tés hydrodynamiques du sol a la cote z_ en associant K, 2 la teneur en
eau B,. et au potentiel matriciel Yp,,. . En déterminant simultanément les propriétés
hydrodynamiques a différentes cotes d’'un méme échantillon de sol, il est possible d’apprécier
a posteriori si celui ci est uniforme ou non. Dans la pratique, les méthodes du bilan
nécessitent des mesures non destructives de teneur en eau et de potentiel de 1’eau dans le sol 2
plusieurs dates et & plusieurs cotes (Fig. 3.2 ). Les équations précédentes sont résolues par une
discrétisation appelée méthode du profil instantané (Watson 1966).

Pour les conditions expérimentales envisagées (échantillon saturé soumis A un régime
d’évaporation), le principal inconvénient de cette méthode est I’impossibilité d’obtenir des
valeurs de conductivité hydraulique en conditions trop humides, tant que les gradients de
potentiel total sont trop petits pour pouvoir étre déterminées. Il faut des mesures les plus
précises possibles pour déterminer des gradients de potentiel et des variations de stock d’eau
au cours du temps.

De plus, la mise en oeuvre de cette méthode est difficile pour des raisons métrologiques.
D’une part, les méthodes actuelles non destructives de la teneur en eau du sol sont délicates,
car elles nécessitent un étalonnage des capteurs et une mise en place dans le sol faite avec
soin (atténuation d’un faisceau gamma ou de neutrons, méthode capacitive, TDR, sonde 2
chocs thermiques). D’auntre part, les mesures de potentiel sont souvent faites avec des
tensiometres, ce qui limite la caractérisation du sol limitée 4 une gamme de potentiel matriciel
comprise entre 0 et -9 m environ; les autres techniques de mesure du potentiel de 1’eau sont
moins précises et rarement utilisées ( micropsychrométres ou blocs de nylons ). Il est possible
de calculer les potentiels hydriques hors de la gamme tensiométrique 2 partir des mesures de
teneur en eau et en déterminant indépendamment la courbe de rétention du sol (Klute 1972).

112. Discrétisation et tests statistiques

Pour calculer la conductivité hydraulique, le schéma de discrétisation utilisé est représenté
la Fig. 3.3 . Pour un couple de dates ( ty , t; ) et un couple de cotes ( z; , z; ) 1a conductivité
calculée est affectée a une cote moyenne et a une date moyenne. Le schéma de discrétisation
utilisé est le suivant:

AS / At
K = - (3.4a)
Ay, /Az - 1

At = te- 4 (34b)
Az = z;-z (3.4¢0)

AS = 0.5 [Sgitk) - Szi) + S(zj,t) = S(zjm) ] (3.4d)



M = 05 [ V@) - Ym(zg) + Ym(z) - Ym(z,) ] (3.4e)

K : conductivité hydraulique moyenne ( m.s™! )
At : pasdetemps (s)
Az : pas d’espace (m)

Nous avons choisi d’associer K aux valeurs de 0 et de 1y, suivantes:
0 = 025 [ G(ﬁ’tk) + B(Zj,tk) + e(zi,ﬂ) + G(Zj’ﬂ) ] (353)

Y = 025 [Wmik) + Ym(tk) + Yzt * Ym(z,m | (3.5b)

@ : teneur en eau volumique moyenne ( m3.m=3 )
Y, : potentiel matriciel moyen (m)

Les stocks S,; i sont calculés a partir des mesures de teneurs en eau aux différentes cotes:

n=Ni
Sy = I Oanwy A% (3.6)

n=1

Az, : épaisseur des compartiments affectés aux humidités (m )

Evidemment chaque valeur de conductivité doit &tre calculée pour un couple de cotes et pour
un pas de temps tels que le gradient de potentiel total et que le flux d’eau sont
significativement différents de zéro. 11 faut donc pouvoir décider si une différence de potentiel
et si une variation de stock d’eau sont différentes de zéro. Si on admet que les mesures de
potentiel hydrique sont des lois normales indépendantes, alors chaque différence de potentiel
total entre deux cotes est une loi normale (dont la variance est deux fois la variance des
mesures de potentiel). Si on admet que les mesures de teneur en eau sont des lois normales
indépendantes, alors chaque stock d’eau est une loi normale (dont la variance est une
combinaison linéaire des variances des teneurs en eau utilisées dans le calcul). Entre deux
dates les stocks d’eau sont des variables indépendantes, donc la variation de stock d’eau entre
deux dates est une loi normale (dont la variance est deux fois la variance des stocks d’eau).

Ainsi, le programme de calcul utilisé effectue deux tests statistiques, avant de choisir ou non
de calculer une valeur de conductivité hydraulique. Un premier test (3.7) compare les
variations de stock d’eau sur un pas de temps a la précision des calculs de stocks; un pas de
temps minimum est sélectionné automatiquement pour que cette variation de stock soit
significativement différente de zéro. Puis un second test (3.8) compare les différences de
potentiel total entre deux cotes 2 la précision des mesures de potentiel:
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* test sur les variations de stock
| Stk - Sy | > @ V2 og (3.72)
| S - Sy | > & V2 o5 (3.70)

* test sur les différences de potentiel total

| (Wra(zi,tx)-2)-( Ym(zi,tk)"%) | > @ V2 Oym (3.823)
| (Wm(zi,tl)'zi)‘(‘Pm(zj,tl)'zj) | > a ‘/Toll)m (3.8b)
o : niveau de signification du test statistique

Og : 6cart-type sur les stocks (m.s™1)

Oym : cart-type sur les potentiels (m )

Enfin, de fagon a éviter les biais liés aux interpolations linéaires, on définit un pas de temps
maximum ( Aty,. ) et un pas d'espace maximum ( Azg,, ) pour les calculs. Il faut donc
chercherdes valeurs pour Az, , At eto.

12, METHODE SIMPLIFIEE DE WIND (1968)

Actuellement, la mise en oeuvre de la méthode de "référence" pose un probléme métrologique
qui est la mesure locale et non destructive de la teneur en eau du sol. Pour contourner cette
difficulté, Wind (1968) décrit un dispositif expérimental simplifié et une méthode de calcul
permettant la caractérisation hydrodynamique d’un échantillon de sol tel que ses
caractéristiques sont identiques en tout point, y compris aux cotes ob les propriétés
hydrodynamiques ne sont pas calculées.

Le dispositif expérimental simplifié de Wind (1968) consiste a suivre uniquement au cours du
temps les profils de potentiel de ’eau dans le sol, et la teneur en eau volumique moyenne de
I’échantillon. La méthode de calcul proposée par Wind (1968) est la combinaison d’une
procédure d’estimation non linéaire trés simple pour la détermination de la courbe de
rétention, et d’une méthode du profil instantané pour le calcul de la conductivité hydraulique.

121. Principe de 1a méthode de Wind

Pour estimer les profils de teneur en eau dans le sol, Wind propose un algorithme qui
détermine de facon itérative la courbe de rétention de 1’échantillon de sol, 4 partir des mesures
locales de potentiel hydrique dans la colonne et des mesures de teneur en eau volumique
moyennes. Il devient alors possible de calculer les teneurs en eau locales 3 partir de cette
courbe de rétention aux cotes de mesure des potentiels hydriques: la conductivité hydraulique
est ensuite calculée comme pour la méthode de "référence".

66



67

L’algorithme de Wind (1968) repose sur I’idée simple que 1’échantillon peut étre divisé en
différents compartiments, qui sont définis & partir des cotes des potentiels mesurés. Chaque

compartiment est supposé avoir un profil de teneur en eau constant. Une estimation initiale

pour la courbe de-rétention est choisie. Puis la courbe de rétention "réelle" est déterminée de

maniére itérative (Fig. 3.4 ): a4 chaque date, la moyenne des teneurs en eau estimées aux cotes

des potentiels mesurés doit s’ajuster sur la teneur en eau moyenne mesurée. La courbe de

rétention peut étre décrite de plusieurs facons: tablean de valeurs (Wind 1968), polygone

(Boels et al. 1978) ou polynéme (Halbertsma et al. 1988).

Pour I’estimation de la teneur en eau moyenne 2 chaque date, une technique différente de celle
de Wind (1968) est proposée: on commence par estimer les teneurs en eau au cotes des
potentiels mesurés. Puis la teneur en eau a la surface et a la base de 1’échantillon sont estimées
a partir des teneurs en eau précédentes, par régression polynomiale (en considérant 6 cotes de
mesures au maximum nous avons utilisé arbitrairement un polynéme de degré 3). Enfin, le
profil de teneur en eau de tout 1’échantillon est décrit par une fonction spline, ajustée sur les
teneurs en eau estimées aux cotes des potentiels mesurées, & la surface et & la base de
I’échantillon. La teneur en eau moyenne est enfin obtenue par intégration de ce profil de
teneur en eaun. Un profil de teneur en eau "spline" (technique proposée) et un profil "en
escalier" (Wind 1968) sont comparés: la principale différence entre ces deux formes de profil
arbitraires concerne bien entendu la surface du sol ( Fig. 3.5).

Par la suite, 1’algorithme basé sur 1’hypothése des profils de teneur en eau "en escalier" faite
par Wind (1968) sera appelé algorithme de Wind original, alors que 1’algorithme basé sur des
profils de teneur en eau "spline" sera appelé algorithme de Wind modifié.

La méthode de Wind (1968) est rarement citée dans la littérature (Bouma 1977 et Beuving
1984 par exemple). Il existe peu d’analyses numériques concernant les performances de
’algorithme décrit par Wind (Rossi-Pisa 1978, Tamari 1988) et certains points n’ont pas été
étudiés, comme les possibilités de simplification du dispositif expérimental. Enfin, cette
méthode n’a jamais ét€é comparée expérimentalement pour un méme échantillon de sol avec
une autre méthode utilisant des mesures locales de teneur en eau.

122. Détail des calculs

L’estimation initiale pour la courbe de rétention est la relation entre la teneur en eau moyenne
mesurée et la moyenne des potentiels matriciels mesurés. La courbe de rétention est décrite
par la relation analytique de van Genuchten (1980). Si la courbe de rétention d’un sol présente
plusieurs points d’inflexion, il faut alors partager le domaine des observations en sous-
domaines pour lesquels chaque partie de la courbe de rétention a une forme sigmoide, et
utiliser I’algorithme a chaque fois.

La solution est obtenue en résolvant un probléme ordinaire des moindres carrés: le critére a
minimiser est la somme des carrés des différences entre les teneurs en eau moyennes
observées et estimées. Les itérations sont stoppées quand la variation relative de la somme des
carré ou celle des paramétres est inférieure 2 10-3 entre deux itérations successives.
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Figure 3.4 - Algorithme de la méthode de Wind (1968) pour la

détermination des propriétés hydrodynamiques.

(1) deux techniques d'estimation d'une humidité moyenne i une date donnée
a partir d'un profil de teneurs en eau locales sont décrites (Fig. 3.5 ).

@ algorithme de la méthode de référence (Fig. 3.3 ).
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Siles potentiels hydriques sont mesurés avec des tensiométres (chapitre 4, paragraphe 4), il

existe une limite (environ -10 m) en dessous de laquelle la mesure est impossible. On peut

alors décider d’appliquer I’algorithme de Wind (1968) 4 un jen de données tel qu’il reste
encore un nombié minimum de tensiométres fonctionnels quand 1’expérience est stoppée: ce

nombre a ét€ appelé nombre minimum de tensiométres actifs.

La conductivité hydraulique est calculé avec un pas de temps de calcul constant. Bien

entendu, le test (3.8) sur les différences de potentiel total permettant de décider si une valeur
de conductivité hydraulique est calculée ou non peut étre réalisé.

2. SIMULATION D'UNE EXPERIENCE POUR LA VALIDATION NUMERIQUE

L’évaporation fictive d’une colonne verticale de sol est simulée en supposant qu’elle est
décrite par I’équation de Richards. La hauteur de la colonne est de 60 mm. Les propriétés
hydrodynamiques du milieu fictif sont définies par le modéle de Mualem - van Genuchten

(€q. 1.15). Deux types de "sols" sont considérés (Fig. 3.6): les propriétés du premier sont

celles d’un "limon" (proches de I’échantillon 1 présenté au chapitre 5) et les propriétés du
second sont celles d’un "sable" (correspondant au code O5 du catalogue de Wosten 1987).

La condition initiale dans les simulations est 1’équilibre. Une condition de flux nul est
imposée a la base de la colonne; 1’évaporation 2 la surface est décrite par une fonction
empirique analogue 4 celle proposée par Ritchie (1972): 1’évaporation est constante pendant
une certaine période, puis elle décroit exponenticllement au cours du temps. Pour le "limon”,
une forte évaporation a été imposée (maximum 8 mm.j-1) de maniére a simuler des gradients
de potentiels €levés. Pour le "sable", une faible évaporation a été imposée (maximum 2 mm.j-
1), autrement des profils d’humidité comparables 4 un effet de "mulch" étaient simulés.

Les potentiels et les teneurs en eau ont été simulées 4 5 cotes: -1,-2, -3, -4 et -5 cm (Fig. 3.7
et 3.8). On suppose que les mesures fictives sont sans biais et ponctuelles. Pour simuler des
incertitudes sur les mesures, nous supposons que ce sont des distributions normales et
indépendantes: les écart-types sont 2.5 mm pour les potentiels matriciels, 0.25 g pour les
masses de terre, 0.01 m3.m3 pour les teneurs en eau locales. Dans la pratique ces incertitudes
fictives sur les mesures sont petites. Quand des incertitudes sur les mesures sont simulées, 30
expériences fictives indépendantes sont réalisées.

L’équation de Richards est résolue avec la méthode des éléments finis (Bruckler,
communication personnelle). La colonne est discrétisée en 50 éléments (d’épaisseur comprise
entre 0.1 et 2 mm). Le pas de temps pour I’intégration numérique est variable (compris entre 5
s et 300 s). Les potentiels totaux ont été simulés avec une précision relative de 104 . Les
simulations ont été arrétées quand le bilan de masse cumulé divergeait (pendant les
simulations, le bilan de masse cumulé est 1.000 = 0.002). De ce fait, il n’a pas été possible de
simuler des potentiels matriciels inférieurs 4 -12 m en dessous de la cote -1 cm.
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3. VALIDATION NUMERIQUE DES METHODES DIRECTES PROPOSEES
31. METHODE DE REFERENCE

311. Biais liés aux interpolations linéaires

Pour des expériences fictives telles qu’il n’y aurait pas d’incertitude sur les mesures, on
détermine les propriétés hydrodynamiques avec un pas de temps constant compris entre 2 et
16 heures. Pour chaque caractérisation hydrodynamique fictive, les propriétés
hydrodynamiques sont calculées pour tous les couples de cotes espacés de 12 3 cm.

Le calcul des propriétés hydrodynamiques avec le plus petit pas de temps (2 heures) nous sert
de "témoin" pour connaitre la précision de la caractérisation hydrodynamique combinée 2 la
simulation numérique des expériences (Fig. 3.9 ). L’accord entre les propriétés
hydrodynamiques "réelles" et calculées est peu biaisé. Pour le "sable", au voisinage de la
saturation, ’accord est moins satisfaisant entre les valeurs "réelles" et estimées de K
correspond 2 des gradients de potentiel total trés petits (inférieurs 2 0.01 m.m! pour les
teneurs en eau supérieures 2 0.14 g.g'1 ): I’écart peut étre du aussi bien 3 la précision des
simulations numériques qu’a 1’algorithme de calcul de la conductivité hydraulique.

Pour nos simulations, on met en évidence une augmentation du biais sur la caractérisation
hydrodynamique avec le pas de temps de calcul, alors que ce biais dépend peu de
I’espacement entre les cotes de calcul: un exemple est donné pour un pas de temps de calcul
de 16 heures (Fig. 3.10 ). L’augmentation du biais en fonction du pas de temps de calcul
concerne surtout le "limon". Quand le pas de temps de calcul augmente, les valeurs "réelles"
de y,(B) sont surestimées au voisinage de la saturation et sous-estimée pour les faibles
teneurs en eau. Les valeurs "réelles" de conductivité hydrauliques sont toujours sous-
estimées. Il n’y a pas d’explication simple, 2 partir de la forme (pente, concavité) des profils
de potentiel hydrique et de I’évolution des stocks d’eau, permettant de prévoir a priori le signe
du biais sur la conductivité hydraulique.

Pour mieux représenter les écarts entre les propriétés hydrodynamiques "réelles" et estimées,
on définit un biais relatif pour la courbe de rétention ( RDP ) et un biais relatif pour la
courbe de conductivité hydraulique ( RDK ) par:

RDP@g) = ( WYm'@) - Ym%e) ) / ¥m'e) (3.92)
RDK@ = ( Kig) - K% ) / Kig (3.9b)
0 : teneur en eau ( m3.m-3)

‘Pmt(a) : valeur "réelle" du potentiel matriciel (m )



Ym®e) - valeur estimée du potentiel matriciel (m )
Kt(e) : valeur "réelle" de la conductivité hydraulique ( m.s'1)
K€g) : valeur estimée de la conductivité hydraulique ( m.s1)

Les biais relatifs RDP et RDK sont représentés en fonction de la teneur en eau, du sol fictif et
du pas de temps de calcul (Fig. 3.11 a 3.14 ). Pour un pas de temps de 2 heures, la valeur de
RDP est inférieur & 5% et la valeur de RDK est inférieure & 10% , sauf pour le "sable" au
voisinage de la saturation ( @ > 0.14 g.g'l ) od RDK atteind 20% . Le biais de la
caractérisation hydrodynamique devient important dés que le pas de temps de calcul est
supérieur a 8 heures ( RDK est de ’ordre de 10% ). Nous avons donc choisi un pas de temps
maximum ( At.,, ) de 6 heures: pour la relation ¢ ,(0) , le biais relatif entre une "vraie"
valeur et la valeur estimée de vy, est alors inférieur 4 10% ; pour la relation K(8) , I’écart
relatif entre une "vraie" valeur et la valeur estimée de K est presque toujours inférieur 2 20% .

312. Conséquence des incertitudes sur les mesures

Pour des expériences fictives telles qu’il y aurait des incertitudes sur les mesures, on
détermine les propriétés hydrodynamiques pour tous les couples de cotes espacés de 1 a 3 cm.

Le calcul effectué sans les tests (3.7) et (3.8) sur les différences de potentiel et sur les
variations de stock, et en prenant un pas de temps de calcul constant (4 heures), montre que la
détermination de la conductivité hydraulique est trés affectée par les incertitudes sur les
teneurs en eau et sur les potentiels hydriques: d’apres la Fig. 3.15b , la dispersion des valeurs
de conductivité calculées est de plusieurs ordres de grandeur autour des courbes "réelles" (des
valeurs calculées de conductivité sont hors des limites du graphique: presque toutes ces
valeurs sont négative}

Pour le "sable", 1a dispersion des valeurs K(6) augmente fortement quand on se rapproche de
la saturation: en effet, les gradients de potentiel total tendent alors vers zéro et leurs
estimation est de plus en plus affectée par les incertitudes sur les potentiels hydriques. Une
augmentation de la dispersion des valeurs calculées de K(0) peut aussi étre prévue quand la
teneur en eau tend vers zéro, I’estimation des flux (qui tendent vers zéro) étant de plus en plus
affectée par V'incertitude sur les teneurs en eau; ce comportement n’apparait pas clairement
avec nos simulations. I1 a été constaté par Fhluler et al. (1976), qui testent la méthode du
profil instantané pour une condition de drainage vertical (le plan de flux nul étant la surface
du sol).

Pour le "limon" et pour le "sable", on constate par ailleurs (Fig. 3.15b) que la plus forte
densité de points des deux nuages de points calculés K(8) n’est pas superposée a la courbe de
conductivité hydraulique "réelle". Ainsi, en cherchant a calculer une courbe K(8) "moyenne”
A partir d’un nuage de points calculés K(6) , on obtiendrait une courbe biaisée par rapport a la
réalité:

(a) Les valeurs calculées K(8) sont plus souvent supérieures aux valeurs K(0) "réelles"
pour le "sable" aux teneurs en eau inférieures a 0.10 g.g'1, et pour le "limon".

75



14

8 10 12

~Yp (m)
6

0.0 0.05 0.15 0.25

o | Sable | b

log10(K) (m/s)
7

limon

0.0 0.05 0.15 0.25
w(g.g-1)
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Figure 3. 11 - Caractérisation hydrodynamique de deux sols fictifs par
la méthode de référence (mesures simulées sans incertitude). Pas de
temps de calcul de 2 heures. Biais relatif sur la courbe de rétention ( RDP)

et sur la courbe de conductivité hydraulique (RDK ).



RDP

RDK

N
o
b
o
<
o
s
e

N
(=]

'0.10 015 020 025 0.30

0.6

0.2

N
<?

@
o

|O.10 0.15 0.20 025 0.30

Limon , Pas de temps 4 heures

w (g.g-1)

Limon , Pas de temps 4 heures

c

w(g.g-1)

Figure 3. 12

RDP
0.0

RDK

0.2

0.1

-0.1

-0.2

0.6

0.2

-0.2

-0.6

0.0

Sable , Pas de temps 4 heures

il
———
b
00 0.05 0.10 0.15 0.20

w (g.g-1)

Sable , Pas de temps 4 heures

d

0.05 0.10 0.15 0.20
w(g.g-1)

- Caractérisation hydrodynamique de deux sols fictifs par

la méthode de référence (mesures simulées sans incertitude). Pas de
temps de calcul de 4 heures. Biais relatif sur la courbe de rétention ( RDP)
et sur la courbe de conductivité hydraulique ( RDK).



RDP

RDK

0.1 0.2

0.0

=
<

N
o

010 0.15 020 025 0.30

©
o
N
o
N
Q@

©
o

I0.10 0.15 020 0.25 0.30

Limon , Pas de temps 8 heures

a

w(g.g-1)

Limon , Pas de temps 8 heures

c

w (g.g-1)

RDP

RDK

Sable , Pas de temps 8 heures

N
o
s
=]
Q
o
.
=]

1
o~ | D
<

0.0

0.05 0.10 0.15 0.20
w(g.g-1)

Sable , Pas de temps 8 heures

©
(=}
o
o
o
<
o |d
<@
0.0

0.05 0.10 0.15 0.20
w(g9.g-1)

Figure 3.13 - Caractérisation hydrodynamique de deux sols fictifs par

la méthode de référence (mesures simulées sans incertitude). Pas de

temps de calcul de 8 heures. Biais relatif sur 1a courbe de rétention (RDP)
et sur la courbe de conductivité hydraulique ( RDK ).



RDP

RDK

Limon , Pas de temps 16 heures

N
o
-
o
’
o s
o _-.\ng""/
-
-
(=]
[
~ | a
o

010 015 020 025 030

w(g.g-1)

Limon , Pas de temps 16 heures

0.6

0.2

!
<?

©o (€
o

'0.10 015 020 0.25 0.30

w(g.g-1)

Figure 3.14

RDP

RDK

01 00 0.1 0.2

-0.2

0.6

0.2

N
Q@

©
<?

Sable , Pas de temps 16 heures

b

—

0.0

005 0.10 0.15 0.20
w(g.g-1)

Sable , Pas de temps 16 heures

d

0.0

0.05 0.10 0.15 0.20
w(g.g-1)

- Caractérisation hydrodynamique de deux sols fictifs par

la méthode de référence (mesures simulées sans incertitude). Pas de
temps- de calcul de 16 heures. Biais relatif sur la courbe de rétention
(RDP) et sur 1a courbe de conductivité hydraulique ( RDK ).

g1



82

b) Inversement, les valeurs calculées K(6) sont plus souvent inférieures aux valeurs K(6
P
"réelles" pour le "sable" au voisinage de la saturation.

Pour comprendre ces résultats en général, il faudrait tenir compte 2 la fois des erreurs
d’interpolation linéaire faites dans les calculs, des incertitudes sur les gradients de potentiel
total et des incertitudes sur les flux d’eau. La seule situation qui nous parait simple 2 expliquer
concerne le "sable" au voisinage de la saturation. Une approximation est alors possible: au
voisinage de la saturation, les gradients de potentiel total tendent vers zéro; on peut ainsi
supposer que le calcul de la conductivité hydraulique est trés affecté par I’incertitude sur les
gradients de potentiel et peu par I’incertitude sur les flux (qui ne sont pas nuls). Or, d’aprés les
conditions de simulation des incertitudes sur les potentiels hydriques et les teneurs en eau (loi
normales indépendantes), les gradients de potentiel total et les flux d’eau calculés sont des lois
normales. Ainsi, la conductivité hydraulique calculée pour une teneur en eau proche de la
saturation peut étre approximée par I’inverse d’une loi normale:

K=Q"/G (3.10a)
G € N(G"0) G*>0 o>0 (3.10b)

K : conductivité hydraulique estimée (variable aléatoire)
Q" : flux d’eau (sans incertitude)
G : opposé du gradient de potentiel total (loi normale, moyenne G*, écart-type o )

S’il n’y avait pas d’incertitude sur G, la "vraie" valeur de K serait:
K'=Q"/G" (3.11)

La distribution de probabilit¢ de K , qui est I’inverse de la loi normale G peut étre étudiée
analytiquement (Annexe B). On montre en particulier que la distribution de K est bimodale,
les deux modes étant de signe opposé. La valeur du maximum positif de la distribution de K

est:

-G" +V G"2+802
Kp = Q (3.12)

4 g2

K, tend vers K seulement si G*/o tend vers +c . Par contre, au début des simulations, o
n’est pas nul et G est petit ( G*/o tend vers 0 ): K, est alors inférieur 2 K, ce qui est en
accord avec les résultats obtenus.
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313. Tests sur les différences de stock et de potentiel hydrique

Pour des expériences fictives telles qu’il y aurait des incertitudes sur les mesures, on calcule
cette fois les conductivités hydrauliques en appliquant des tests statistiques sur les variations
de stock (3.7) et sur les différences de potentiel (3.8) avec un critére de plus en plus sévére: o
= 1 (niveau de signification 0.68), a = 2.6 (niveau de signification 0.99) et o. = 3 (niveau de
signification 0.995).

Les conséquences du test sur la variation de stock sont difficiles a analyser précisément: pour
un pas de temps donné on commence par tronquer la distribution de probabilité de la variation
de stock en rejetant les variations de stock trop petites; puis on choisit un pas de temps plus
grand (au maximum 6 heures) et donc le biais des interpolations linéaires sur le calcul du flux

augmente.

Les simulations montrent cependant que la plus forte densité des valeurs calculées de K tend a
rejoindre la "vraie" courbe K(8) , quand on applique des tests statistiques de plus en plus
sévéres. Avec un niveau de signification pour les tests de 0.68 , la distribution des valeurs
calculées K(6) par rapport aux "vraies" valeurs est encore trés dissymétrique (Fig. 3.16a).
Pour un niveau de signification supérieur & 0.99 , la distribution des valeurs calculées K(6) ne
change plus beaucoup (Fig. 3.16b et 3.17). Pour une teneur en eau, la dispersion des valeurs
calculées K(0) est d’un 1 ordre de grandeur environ.

Ainsi, le calcul de la conductivité hydraulique doit correspondre a des différences de potentiel
total et & des variations de stock d’eau significativement différentes de zéro pour un niveau de
probabilité supérieur a 0.99. Dans le cas du "limon", si une courbe "moyenne" est obtenue 2
partir du nuage des valeurs calculées K(6) , on trouve alors un écart par rapport a la "vraie"
relation K(6) inférieur & 0.25 ordre de grandeur (soit un écart relatif sur K de 60% environ).
Dans le cas du "sable", une caractérisation hydrodynamique est pratiquement impossible avec

la méthode considérée.

32. VALIDATION NUMERIQUE DE LA METHODE DE WIND (1968)

Dans les simulations, on a seulement conservé les valeurs de potentiel matriciel simulées dans
la "gamme tensiométrique", c’est a dire entre 0 et -10 m. Trois situations expérimentales ont
€té considérées: 5 tensiometres (-1, -2, -3, -4, -5 cm), 4 tensiométres (-1, -2, -3, -5 cm), et 3
tensiométres (-1, -3, -5 cm). La conductivité hydraulique a été calculée avec un pas de temps
constant de 2 heures, pour tous les couples de cotes espacés de 1 4 3 cm.

321. Unicité de la solution

Pour déterminer la courbe de rétention, les 4 parametres de la fonction de van Genuchten (eq.
1.15Db) ont été estimés pour le "limon" ( @, n, Bget 6,). Pour le "sable", seuls ., net 6
ont été€ estimés ( 0, a été fixé égal a sa "vraie" valeur).
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Dans ces conditions, ’algorithme de Wind (soit original, soit modifié) restitue toujours le
méme jeu de parameétres & la fin des itérations, tant que les écarts relatifs entre les valeurs
initiales et "réelles" des parameétres sont inférieurs a 25%.

Pour une situation réelle, ’estimation initiale des valeurs dgs paramétres avec une précision
relative de 25% ne devrait pas poser de difficulté. Onﬁf)}procher la relation 1 (6) par la
relation entre 1’humidité moyenne du sol et la moyenne des potentiels hydriques mesurés 2
une méme date, puis appliquer la méthode graphique décrite par van Genuchten (chapitre 1).
On peut aussi utiliser des catalogues de valeurs des paramétres établis pour différentes classes
de sol (Woesten et al. 1987).

322. Comparaison de plusieurs dispositifs expérimentaux

Un critére de comparaison entre la courbe de rétention estimée et la courbe de rétention réelle
a été défini (RMSE); il a la méme unité que les potentiels hydriques:

2 [ ¥mbei) - vmeny 12 | 72
RMSE = (3.13)
n

0; : 200 valeurs d’humidité (régulicrement distribuées)
Yt @ "vraie" valeur du potentiel matriciel (m)
Y,® : valeur estimée du potentiel matriciel (m)

Pour différentes situations expérimentales (sans incertitudes simulées) et pour les deux
algorithmes de Wind décrit, les valeurs de RMSE sont données au Tableau 3.1 . Ces valeurs
de RMSE sont toujours petites (inférieures a 0.1 m) et peu différentes entre elles pour un sol
fictif considéré. RMSE tend & augmenter quand le nombre minimum de tensiométres actifs

(défini au paragraphe 122) diminue.
323. Comparaison entre les algorithmes de calcul

Quand le nombre de tensiomeétres est supérieur a 4 , I’algorithme de Wind modifié donne des
résultats un peu meilleurs que 1’algorithme original ( Tab. 3.1 ). Quand seulement 3
tensiometres sont considérés, la forme des profils de teneur en eau ne peut pas étre décrite
précisément, et il semble préférable d’utiliser 1’algorithme de Wind original.

324. Analyse détaillée d'un cas particulier

D’apres les deux paragraphes précédents, on conclue qu’il y a peu de différences entre les
différentes situations expérimentales considérée. C’est pourquoi une seule situation:
expérimentale est considérée en détail: elle correspond a 5 tensiomeétres (avec au minimum 4
tensiometres actifs). L’algorithme de Wind modifié est utilisé.

Quand les incertitudes sur les mesures ne sont pas simulées, 1a réestimation de la courbe de
rétention est satisfaisante pour



Tableau 3. 1 - Valeurs de RMSE calculées avec 'algorithme de
Wind. RMSE est un crittre de comparaison entre la courbe de
rétention "réelle” et la courbe de rétention estimée (défini par
I'équation 3.13 ).

sol nombre nombre RMSE1 RMSE? RMSE?
fictif total de minimum de algorithme algorithme
tensiométres tensiométres original modifié RMSE1L
(m) (m)

limon 5 5 0.038 0.021 0.55

4 0.073 0.020 0.27

3 0.099 0.056 0.57

4 4 0.039 0.037 0.95

3 0.061 0.039 0.64

3 3 0.016 0.027 1.69

sable S 5 0.004 0.001 0.18

4 4 0.004 0.002 0.57

3 3 0.001 0.004 2.80
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Figure 3.18 - Caractérisation hydrodynamique de deux sols fictifs par
la méthode de Wind (mesures simulées sans incertitude). Pas de temps de
calcul de 2 heures. Les points sont les valeurs calculées. Les lignes sont
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temps de calcul de 2 heures. Les points sont les valeurs calculées. Les
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le "limon" comme pour le "sable" (Fig. 3.18a ). Pour une teneur en eau donnée, 1’écart relatif
entre 1a "vraie" valeur et la valeur estimée du potentiel matriciel est inférieur i 4%.

L’estimation des conductivités hydrauliques est aussi satisfaisante (Fig. 3.18b ). Pour une
teneur en eau donnée, I’€cart relatif entre la "vraie" valeur et la valeur estimée de la
conductivité hydraulique est inférieur & 10% pour le "limon", et inférieur & 20% pour le
"sable".

325. Simulation des incertitudes de mesure

La situation précédente est simulée avec des incertitudes sur les mesures. La réestimation des
courbes de rétention est toujours satisfaisante (Fig. 3.19a ): I’algorithme de Wind est peu
sensible aux incertitudes sur les "mesures” car la courbe de rétention est déterminée A partir
de toutes les mesures.

Les conductivités hydrauliques déterminées sans test statistique (3.7) sur les différences de
potentiel sont représentées a la Fig. 3.19b . Le nombre de valeurs calculées est de 10020 pour
le "limon" et 25500 pour le "sable" (pour le "sable", 30% des valeurs sont hors des limites du
graphique; 1a plupart sont des valeurs de conductivité négatives). Comme pour la méthode de
référence, de petites incertitudes sur les mesures (mesures tensiométriques et pesées) affectent
beaucoup la précision de la détermination de K, quand les gradients de potentiel sont petits.
La dispersion des conductivités hydrauliques calculées peut étre de plusieurs ordres de
grandeur autour des "vraies" valeurs.

Pour le "sable", vers les fortes humidités, la partie dense du nuage des conductivités calculées
est située sous la "vraie" courbe de conductivité hydraulique (Fig. 3.19b ). Cela s’explique
bien par I’hypothése que la distribution de probabilité des valeurs calculées de K(q) est
comparable a I’inverse d’une loi normale pour les teneurs en eau proches de la saturation

(paragraphe 32).

Quand le test (3.7) sur les différences de potentiel total est appliqué avec un niveau de
signification de 0.68 (Fig. 3.20a ), la proportion de valeurs de conductivité éliminées est de
0.6% pour le "limon" et 67% pour le "sable" (pour le "sable", il reste 10% des conductivités
calculées situées hors du graphique). Quand le méme test est appliqué avec un niveau de
signification de 0.99 (Fig. 3.20b ), la proportion de valeurs de conductivité éliminées est de
3% pour le "limon" et de 81% pour le "sable". D’aprés la Fig. 3.20b , la partie dense des deux
nuages des valeurs de conductivité est alors adjacente aux "vraies" courbes de conductivité
hydraulique.
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4. CONCLUSION DU CHAPITRE

41. METHODE DE REFERENCE

Le dispositif expérimental fictif envisagé est une colonne verticale de sol (60 mm de haut),
initialement saturée et soumise 2 un flux évaporatif a la surface (2 &4 8 mm.j-1). Les mesures
fictives des teneurs en eau volumique et des potentiels hydriques sont faites & 5 cotes ( entre -
1 et -5 cm ). On suppose que les mesures ne sont pas biaisées et que les capteurs sont
suffisamment petits pour pouvoir considérer les mesures comme ponctuelles. L’évaporation
d’un "limon" ( Yy, simulés entre O et -12 m ) et d’un "sable" (1, simulés entre 0 et-1.5 m)
ont été simulées.

Pour des conditions idéales ot il n’y aurait pas d’incertitude sur les mesures, les simulations
montrent qu’avec un pas de temps maximum (6 heures) et un pas d’espace maximum (3 cm),
le biais relatif entre les potentiels matriciels calculés et la "réalité" est inférieur 4 10 % , et le

2

biais relatif entre les conductivités hydrauliques calculées et 1a "réalité" est inférieur 2 20 % .

Deés que des incertitudes sur les mesures de teneur en eau et de potentiel hydrique sont prises
en compte, il faut utiliser la méthode de "référence" avec une grande prudence par rapport 4 la
signification des variations de stocks et des différences de potentiel mesurées. En effet, avec
des incertitudes sur les mesures de teneur en eau ( ¢ = 0.01 m3.m3 ) et de potentiel (o = 2.5
mm ) petites dans la pratique, il faut que les variations de stock d’eau et que les différences de
potentiel total soient significativement différentes de z€ro avec un niveau de probabilité
supérieur ou égal a 0.99 ; avec un critdre moins sévére, les valeurs de conductivité
hydraulique qui pourraient étre calculées n’ont aucun sens. Dans ces conditions, il est
pratiquement impossible de déterminer la conductivité hydraulique d’un "sable" (forte
conductivité hydraulique prés de la saturation). Pour un "limon" (conductivité hydraulique
moyenne prés de la saturation), il est possible de calculer des valeurs de conductivité
hydrauliques: pour une teneur en eau, la dispersion de ces valeurs ponctuelles est d’environ +
0.5 ordre de grandeur; une courbe "moyenne" K(8) obtenue a partir de ces valeurs s’écarterait
de moins de 0.25 ordre de grandeur de la "réalité" (soit un biais relatif sur les valeurs
moyennes de K de 60% environ).

42. METHODE SIMPLIFIEE DE WIND

Par rapport 4 la méthode de "référence", la méthode de Wind (1968) implique que les
caractéristiques hydrodynamiques de 1’échantillon de sol sont strictement les mémes en tout
point, y compris aux cotes de la colonne ol on ne calcule pas la conductivité hydraulique (2 la
surface en particulier). De plus, une caractérisation hydrodynamique du sol par la méthode de
Wind est de plus strictement limitée & la gamme de mesure des potentiels hydriques (qui est le
plus souvent la gamme de mesure tensiométrique)
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D’aprés les simulations, cette méthode simplifife permet une caractérisation
hydrodynamiques du sol satisfaisante avec 5 , 4 ou 3 tensiométres (pour une colonne de 60
mm de haut). L’algorithme de Wind modifié donne des résultats un peu meilleurs que
algorithme original, quand on utilise plus de 4 tensiométres. Comme pour la méthode de
"référence”, la détermination de la conductivité hydraulique au voisinage de la saturation est
impossible; mais le calcul de la conductivité hydraulique avec la méthode de Wind fait
intervenir moins de sources d’incertitude. En conséquence, tant que la forme analytique
utilisée pour décrire la courbe de rétention est suffisamment "flexible", la méthode de Wind
peut étre plus précise que la méthode de "référence" pour la détermination de la conductivité

hydraulique.

La méthode de Wind apparait donc comme une méthode de caractérisation hydrodynamique 2
la fois simple a4 mettre en oeuvre et cependant précise, ce qui présente un grand intérét
pratique pour étudier un grand nombre d’échantillons de sol. Un systtme d’acquisition
automatique basé sur cette méthode a d’ailleurs été décrit par Boels et al. (1978) pour la
caractérisation simultanée de 10 échantillons. Cependant, il reste & vérifier cette conclusion

avec des situations réelles.



CHAPITRE 4. METHODE DE DETERMINATION INVERSE

1. DESCRIPTION DES METHODES INVERSES

11. PRINCIPE GENERAL

Depuis trente ans, les méthodes inverses ont été proposées pour la caractérisation
hydrodynamique du sol (Zachmann et al. 1971). Pour nos conditions expérimentales, ces
méthodes inverses ont un intérét majeur: essayer d’obtenir des valeurs de conductivité
hydraulique au voisinage de la saturation, dans un domaine ot les gradients de potentiel total
sont trop petits pour pouvoir appliquer la méthode du profil instantané (chapitre 4). Un autre
intérét des méthodes inverses est qu’elles pourraient étre mises en oeuvre avec des dispositifs
expérimentaux trés simples: alors que la méthode de "référence” implique au minimum deux
cotes de mesure du potentiel dans le sol, on pourrait en principe metire en oeuvre une
méthode inverse avec une seule cote de mesure du potentiel.

11 existe plusieurs descriptions mathématiques des méthodes d’estimation non linéaires (Bard
1974 , Yeh 1986). L’algorithme de caractérisation hydrodynamique du sol par une procédure
d’estimation non linéaire est indiqué par la Fig. 4.1 . On commence par choisir un modéle (en
général analytique) pour décrire les propriétés hydrodynamiques du sol; ce modéle contient
un certain nombre de paramétres inconnus. Pendant une expérience, des mesures caractérisant
I’écoulement de I’eau sont faites & différentes dates et/ou a différentes cotes (teneur en eau
et/ou potentiel hydrique). Si les conditions aux limites et la condition initiale sont connues
pour cette expérience, on peut simuler numériquement 1’écoulement, en partant de valeurs
initiales pour les paramétres décrivant les propriétés hydrodynamiques. Les données simulées
sont alors comparées aux données mesurées, puis la valeur des parameétres est ajustée de fagon
itérative jusqu’a ce que la comparaison soit satisfaisante.

De fagon itérative, on cherche donc & minimiser un critére traduisant I’écart entre les mesures
et leurs valeurs simul€es. I1 est défini classiquement comme une somme des carrés, pondérée

ou non pondérée:
SSQy = (V- Vi) W(V-Viy) (4.1)

SSQ . critére 43 minimiser
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valeurs définitives
des n paramétres

estimation définitive

de ¥m(©) et K(©) dans

la gamme des humidités
observées

Figure 4.1 - Principe de la méthode d'estimation non linéaire pour la
détermination des propriétés hydrodynamiques. Des particularités de
I'algorithme utilis€ sont indiquées entre parenthéses.

(*) condition 2 Ia limite inférieure : flux nul
condition a la limite supérieure : évaporation réelle
condition initiale : profil de potentiel total
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A : vecteur des observations ( par exemple: Yry) , 0(z,t) OU Ym(e))
V(b) : vecteur des estimations

: vecteur des parametres ( par exemple: o, n,6,,65, K et)A)
W : matrice de pondération (matrice carrée)

Pour une somme des carrés non pondérée, la matrice de pondération W est la matrice identitg.
On a:

i=n

SSQ(b) = X ( Vi - Vi(b) ) 2 (42)
i=1

v; : grandeur observée (il y a n mesures en tout)

Vip) * grandeur estimée

La relation SSQ(, entre le critére a minimiser et la valeur des parametres est appelée
fonction objective. La surface de réponse est la surface a plusieurs dimensions correspondant
a cette fonction objective.

12. CHOIX D'UN DISPOSITIF EXPERIMENTAL

Plusieurs dispositifs expérimentaux ont été proposés pour l’estimation non linéaire des
propriétés hydrodynamiques: drainage provoqué par un incrément de pression (Kool et al.

1985), drainage gravitaire (Zachmann et al. 1982, Hornung 1983, Dane et Hruska 1983, Kool

et al. 1987), régime d’évaporation (Kool et al. 1987). L’écoulement est décrit par 1’équation de
Richards. A notre connaissance, une équation de transfert d’eau plus compliquée (couplant le
transfert d’eau liquide au transfert de vapeur d’eau ou au transfert de solutés, par exemple) n’a
jamais été testée pour la caractérisation hydrodynamique du sol en laboratoire.

I est difficile de faire une synthése sur la nature et le nombre de mesures nécessaires, pour la
mise en oeuvre des différents dispositifs expérimentaux. Dans la pratique, il faut faire
attention a ce que les conditions aux limites soient définies avec précision (Dane et al. 1983).
De maniére générale, les méthodes d’estimations non linéaires sont peu sensibles aux
incertitudes sur les mesures, car des propriétés hydrodynamiques moyennes sont ajustées pour
une expérience: pour les dispositifs expérimentaux décrits, une précision relative sur les
observations de 10% parait suffisante (Zachmann et al. 1982, Kool et al. 1985).

13. PROBLEME DE L'UNICITE DE LA SOLUTION

La principale difficulté des procédures d’estimation non linéaires est la question de 1’existence
et de ’unicité de la solution. Il nous semble qu’une ambiguité existe parfois en science du sol
quand on parle de la "solution" (cela est souligné par Kool et al. 1985). La "solution" peut
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désigner le jeu de parametres estimés 2 partir d’un jeu de paramétres initial: on parlera de
solution mathématique. La '"solution" peut aussi désigner I’allure des propriétés
hydrodynamiques définies & partir de la solution mathématique: on parlera de solution

pratique.

Pour la détermination des propriétés hydrodynamiques du sol, la solution mathématique n’est
souvent pas unique (Zachmann et al. 1982, Hornung 1983, Dane et al. 1983, Kool ef al. 1985,

Tamari 1988). Face 4 une telle situation, certains auteurs recommandent de choisir des valeurs

initiales des paramétres "réalistes" (Zachmann et al. 1982, Dane ef al. 1983, Kool et al. 1985),

ce qui pose un probléme méthodologique: en effet, les contraintes imposées sur les valeurs

des paramétres n’ont pas toujours de justification physique. Plus généralement, les
conclusions tirées sur I’unicité de la solution sont difficiles 2 interpréter, car elles sont fondées
sur un nombre limité (ou non spécifi€) d’estimations initiales: souvent le nombre d’estimations
initiales est inférieur a 16 pour 2 i 4 paramétres estimés (Zachmann et al. 1982, Kool et al.

1985, Parker et al. 1985, Dane et al. 1983, Richie et al. 1987, Kool et al. 1987).

Pour aborder un probléme d’estimation non linéaire, il est important de commencer par
analyser la topologie de la surface de réponse (Carrera et Neuman 1986). Ce travail est
coliteux en temps de calcul, et difficile quand plus de 2 paramétres sont estimés. Nous
distinguerons deux cas de non unicité de la "solution":

(@ 11 existe plusieurs minima globaux: leur présence s’explique par des raisons
mathématiques (comme pour la régression non linéaire) ou physiques (équation de
transfert d’eau qui ne correspond pas 4 la "réalité", modele analytique incapable de décrire
correctement les "vraies" propriétés hydrodynamiques). Dans un tel cas, certains auteurs
proposent de choisir le minimum global qui correspond a la plus petite somme des carrés
(Parker et al. 1985, Dane et al. 1983): mais combien faut-il d’estimations initiales pour étre
sir de trouver ce minimum ? D’autres auteurs remarquent que des minima globaux peuvent
correspondre a des propriétés hydrodynamiques dont ’allure est la méme dans le domaine
des observations (Kool et al. 1985), mais ce n’est pas toujours vrai. Finalement, chaque
probléme doit étre étudi€ avec prudence: pour chaque minimum global il faut analyser les
résidus entre les observations et les estimations, et en général seule une conclusion
empirique (non justifiée mathématiquement) parait possible.

(b) A T’échelle d’un minimum global, il peut y avoir plusieurs minima locaux: leur présence
s’explique par des raisons numériques (choix des critéres de convergence) ou statistiques
(incertitudes sur les mesures). Cette situation traduit la sensibilité de 1’algorithme utilisé
pour le probléme pos€. Si les minima locaux sont dus a des incertitudes sur les mesures (ils
ne disparaissent pas quand on prend des critéres de convergence plus sévéres), il est
raisonnable de conserver toutes les solutions mathématiques correspondant au groupe de
minima locaux car ils traduisent la précision de la méthode inverse.
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14. CHOIX D'UNE FORME ANALYTIQUE POUR DECRIRE vy,,(6) ET K(6)

Le choix d’un modéle analytique simple capable de s’ajuster aux formes les plus variées des
propriétés hydrodynamiques est une question fondamentale. Par des simulations, on montre
que si on cherche 2 ajuster un modele différent de la "réalité", on peut trouver une estimation
satisfaisante des observations, alors que les propriétés hydrodynamiques estimées sont trés

différentes de la "réalité" (Zachmann et al. 1982, Tamari 1988).

L’allure des propriétés hydrodynamiques est souvent représentée par le modéle de Mualem -
van Genuchten (équation 1.15). Fréquemment, on cherche 4 déterminer simultanément la
courbe de rétention et la conductivité hydraulique de I’échantillon (Kool et al. 1985, Dane et
al. 1983, Kool et al. 1987). Le succés de ce modele est du en partie au fait que des valeurs
approchées des 6 paramétres empiriques (o , n, 8, , 8, , K et A ) peuvent étre déterminées
assez facilement pour obtenir une estimation initiale "réaliste" (chapitre 1). Il reste ensuite a
choisir les paramétres qui seront ajustés avec la procédure d’estimation non linéaire.

Quand on cherche a estimer simultanément la courbe de rétention et la relation K(B),
I’utilisation du modéle de Mualem - van Genuchten (équation 1.15) se traduit par un probléme
mal conditionné: la variation de la valeur d’un paramétre au cours des itérations tend a étre
compensée par celle d’'un autre parameétre, et le probléme est difficile a résoudre. En effet, il
existe un couplage entre la courbe de rétention et la relation K(8) qui ont 3 paramétres en
commun ( n , 6, et 65 ). Suivant les cas, 1’estimation de ces paramétres aboutit i une
estimation satisfaisante de la courbe de rétention et pas de la relation K(8) , ou le contraire
(Tamari 1988). Si I’on cherche en priorité a estimer la relation K(B), il est donc préférable de
déterminer la courbe de rétention par une méthode directe.

2. METHODE PROPOSEE ET DONNEES FICTIVES POUR SA VALIDATION

21. METHODE INVERSE PROPOSEE

Le transfert d’eau dans le sol est décrit par 1’équation de Richards, qui est intégrée
numériquement par la méthode des éléments finis, avec un pas de temps variable (comme
pour la simulation de 1’expérience).

La principale difficulté de la caractérisation hydrodynamique du sol étant la conductivité
hydraulique, on cherche seulement a I’estimer, en supposant que la courbe de rétention du sol
est connue. Pour I’expérience fictive considérée, la courbe de rétention est définie par la

fonction de van Genuchten (eq. 1.15b).

Les observations correspondent aux profils de potentiel matriciel. les conditions aux limites
utilisées sont des conditions de flux (flux nul a la base de la colonne de sol, évaporation réelle

a la surface).



Le crittre 2 minimiser correspond 2 une somme des carrés non pondérée (éq. 4.2).
L’algorithme de minimisation de la somme des carrés est celui de Marquardt (1963). Carrera
et Neuman (1986) insistent sur le choix de la méthode de pondération de la somme des carrés:
pour un probléme concernant 1’hydrogéologie, ils montrent que le nombre de minimum
globaux (d’aprés notre définition) dépend du choix du critére 34 minimiser. Deux critdres

seront testés:

(a) Les observations sont les potentiels matriciels. Ce cas sera désigné comme une
"somme des carrés non pondérée":

SSQ(b) = 2 (Y - Ymi(b) )2 (4.32)

(b) Les observations sont le logarithme décimal des potentiels matriciels. Le "poids" des
potentiels proches de zéro est ainsi augmenté dans les calculs. Ce cas sera désigné
comme une "somme des carrés pondérée" (par abus de langage):

S8Qpy = I (log(|Wmil) - log(| Ymiy 1) )2 (4.3b)
22. SIMULATION D'UNE EXPERIENCE

Une seule expérience fictive a €té€ considérée: elle correspond 2 1’évaporation du "limon"
(défini au chapitre 3) pour la période ol 1’évaporation reste constante (gamme de Y
comprise entre -1 et -6 m ). On suppose qu’il n’y a pas d’incertitude sur les mesures fictives.

3. VALIDATION NUMERIQUE DE LA METHODE INVERSE

31. AJUSTEMENT D'UN MODELE A UN PARAMETRE ET CORRESPONDANT A
LA "REALITE"

Pour simplifier au maximum les problémes numériques posés par la méthode inverse, on
cherche seulement dans ce paragraphe 2 ajuster une forme analytique pour la relation K(8)
capable de caractériser parfaitement le sol fictif: le modele de Mualem - van Genuchten (éq.
1.15c). Seul le paramétre Kj est estimé et les autres paramétres ( 85,8, , A, o, n ) sont fixés 2
leurs valeurs "réelles" définies pour le sol fictif.

Pour deux valeurs initiales de K , on suit 1’évolution au cours des itération de la valeurs
estimée du parametre. Pour des valeurs initiales de K différentes de 2 ordre de grandeur de la
"vraie" valeur, la solution est atteinte en moins de 10 itérations (Fig. 4.2 ). Quand la valeur
initiale de K est inférieure 4 la "vraie" valeur (essai 1) ’algorithme converge rapidement vers
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la solution. Quand la valeur initiale de Kg est supérieure & la "vraie" valeur (essai 2)
I’estimation de K; est plus difficile: les valeurs estimées commencent par diminuer, puis elles
augmentent lentement. La partie de Ia relation K(8) estimée est représentée par la Fig. 4.3 .

La relation entre Ia valeur de K et la somme des carrés est représentée par la Fig. 4.4 . Il y a
peu de différences si on minimise une somme des carrés non pondérée (Fig. 4.4a ) ou une
somme des carrés pondérée (Fig. 4.4b ). Les deux courbes de réponse présente un seul
minimum. La pente des deux courbes est forte pour les valeurs de K inférieures a la "réalité".
Au contraire, quand la valeur de K est environ 10 fois supérieure a la "réalité", la pente des
courbes est tres faible.

Ainsi, ce cas idéal ne pose pas de difficulté: la solution est unique, et une seule estimation
initiale de K méme trés éloignée de la "réalité" (jusqu’a 3 ordres de grandeurs) suffit pour la
trouver. Pour assurer une convergence rapide vers la solution, il vaut mieux choisir une valeur
initiale de K inférieure 4 la "vraie" valeur.

Bien entendu, il est risqué de chercher i utiliser un tel modgle avec un seul paramétre estimé
pour étudier un cas réel: il faudrait que le modele de Mualem - van Genuchten soit capable de
prévoir sans biais la pente de la relation K(6) , ce qui n’est pas vrai en général. Avec une
expérience réelle, on pourrait au mieux appliquer cette procédure d’estimation non linéaire sur
des domaines de teneur en eau tels la relation K(8) varie peu a priori.

Pour chercher a estimer la pente de la relation K(B) "réelle" avec le modéle de Mualem - van
Genuchten, le plus simple est d’estimer deux parameétres: ( K; , A ) ou (K , 6, ) . Des essais
préliminaires nous ont montré que cette situation est mal conditionnée et conduit a une
impasse: d’une part, ’estimation du paramétre § tend souvent & augmenter et & dépasser les
plus faibles humidités simulées, ce qui rend les calculs impossibles; d’autre part, 1’estimation
du paramétre A tend & dériver vers des valeurs trés grandes, ce qui bloque les calculs
numériques.

32. AJUSTEMENT D'UN MODELE A DEUX PARAMETRES ET DIFFERENT DE
LA "REALITE"

Actuellement, il n’existe pas de modele analytique permettant de décrire sans biais la
conductivité hydraulique d’un sol réel en général. C’est pourquoi nous avons testé 1’ajustement
d’un modéle K(B8) empirique et différent du modéle caractérisant le sol fictif. Pour tenir
compte de la pente de la relation K(6), il faut au minimum un modéle 2 deux paramétres. Le

modele empirique choisi est une relation log-linéaire:

log(K) = 29 + 2; 8 (4.4)

Les deux parametres ( a, a; ) du modéle log-linéaire sont ajustés. Par rapport 2 la simulation,
le choix de ce modéle simple et plus souple que le modéle précédent n’est pas
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déraisonnable par rapport 2 I’expérience fictive considérée: la relation log( K ) en fonction de
8 est pratiquement linéaire dans le domaine des observations (Fig. 4.3).

Les isocontours du logarithme du critére 2 minimiser en fonction de la valeur des deux
parameétres (ag ,'a; ) sont représentés pour une somme des carrés pondérée (Fig. 4.5a ) et pour
une somme des carrés non pondérée (Fig. 4.5b ). Les isocontours sont tracés a partir de plus
de 600 couples de paramétres. Elles sont caractérisées par:

(@) Un minimum global qui a la forme d’une vallée allongée dans laquelle se trouve
I’estimation correspondant 2 la plus petite valeur de la somme des carrés (symbole " + " de

la Fig. 4.5).

(b) Une surface trés plate pour les couples ( ag , a; ) correspondant 2 une relation K(6)
supérieure 2 la "réalité".

(c) Une forte pente pour les couples ( ay , 21 ) correspondant  une relation K(6) inférieure
a la "réalité".

(d) Dans le cas de la somme des carrés non pondérée, un autre minimum global qui a la
forme d’un plateau surélevé par rapport a la vallée, pour les plus petites valeurs des
paramétres (ag < -12.5et ay <7.5).

Quel que soit le critére de minimisation, le couple ( ag , a; ) correspondant 2 la plus petite
valeur de la somme des carrés donne une irés bonne réestimation de la relation K(8) : la
valeur des paramétres estimées est en effet trés proche de celle qui est obtenue en calant
directement le modéle sur la relation K(8) du sol fictif dans la gamme des humidités simulées

(Tab.4.1).

L’allongement de la vallée qui correspond a un minimum global traduit une forte corrélation
entre les paramétres a, et a; : cela était prévisible, car pour décrire la forme de la relation
K(0) une forte valeur de aj (origine) tend a étre compensée par une faible valeur de ay
(pente), et inversement. Quand le fond de cette vallée est atteint au cours des itérations,
estimation des paramétres &, et & devient difficile: il faut parfois plus de 30 itérations pour
trouver la plus petite somme des carrés. Cela illustre la difficulté de 1’estimation simultanée
des paramétres ag et a; du modele log-linéaire. Mais de toute fagon, il ne nous parait pas
facile de proposer empiriquement un autre modéle analytique suffisamment souple pour
décrire la relation K(B) et tel que les paramétres de ce modéle soient peu corrélés.

Un autre probléme de la méthode inverse est le comportement de 1’algorithme utilisé, qui nous
semble difficilement prévisible. D’une part, si on choisit des valeurs initiales des paramatres
qui correspondent 2 la surface trés plate (conductivité hydraulique supérieure 2 la "réalité"),
on obtient souvent a la premiére itération des valeurs estimées des paramétres telles que les
calculs sont numériquement impossibles. D’autre part, si on applique la méthode inverse avec
des valeurs initiales des paramétres qui correspondent 2 la forte pente (conductivité
hydraulique inférieure a la "réalit€") on constate que I’estimation des paramétres ne suit pas la
direction de plus grande pente: un exemple de trajet suivi est indiqué sur la Fig. 4.5 (pointill€)
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ol la valeur minimum de la somme des carrés est d’ailleurs trouvée; avec un couple de valeurs
des parameétres initial ( ag = -12, a; = 6 ) plus proche de la meilleure solution, les valeurs
estimées des parameétres sortent des limites du graphique dés la quatriéme itération.

Tableau 4.1 - Valeur des paramétres du modeéle log-linéaire obtenue
par une régression directe sur la "vraie" courbe K(6) du limon fictif et
par la méthode d’estimation non linéaire.

parametre ag (origine) a; (pente)
régression directe sur la courbe K(0)
dusol fictif dans la gamme des -10.57 7.93

humidités simulées

meilleurs accord obtenu entre les mesures
fictives et estimées par la méthode -10.58 7.98
inverse: somme des carrés non pondérée

meilleurs accord obtenu entre les mesures
fictives et estimées par la méthode -10.66 8.26
inverse: somme des carrés pondérée

D’aprés la Fig. 4.5 il semblerait exister plusieurs minima locaux dans cette vallée. Nous
pensons qu’il s’agit, au moins en partie, d’un artefact li€ aux erreurs d’interpolations dans le
tracé des isocontours: en effet, en augmentant progressivement le nombre de valeurs servant
au tracé et en utilisant une discrétisation de plus en plus fine pour tracer les isocontours, nous
avons constaté qu’une partie des isocontours qui semblent indiquer 1’existence de minima
locaux tendaient & se regrouper. Méme si ce n’est pas siir pour I’expérience fictive considérée,
il nous semble quand méme intéressant de supposer qu’il existe des minima locaux. En effet,
pour une expérience réelle, les incertitudes sur les mesures engendreraient trés probablement
des minima locaux: un exemple est donné au chapitre 6, ou la valeur des paramétres estimés
converge vers un minimum global, mais pas vers la solution correspondant & la plus petite
somme des carrés. Sur la Fig. 4.5 , deux isocontours séparent deux valeurs de la somme des
carrés dont le rapport est de 2 environ ( 1013 ). En supposant que des minima locaux existent,
on peut alors envisager trois approches pour mettre en oeuvre la méthode inverse:

(a) A partir d’un grand nombre d’estimations initiales (plusieurs centaines), la probabilité
est grande de trouver un couple de paramétres tels que 1’on soit peu €loigné de la somme
des carrés minimum. Par exemple, il est probable que 1’on trouve un couple ( g, , 3 ) tel
que la somme des carrés soit inférieure ou égale a 1.1 fois la somme des carrés minimum.
On trouve que ’écart entre les courbes K(0) individuelles estimées et la relation K(8)
"réelle” ne dépassent pas 0.2 ordre de grandeur (Fig. 4.6a et 4.7a ).

(b) A partir d’un nombre moyen d’estimations initiales (plusieurs dizaines) il est probable
que ’on trouve seulement un minimum local. Compte tenu de la forme des isocontours, il
n’est pas irréaliste de considérer que les couples ( a3 , 2 ) tels que 1la somme des carrés est
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inférieure ou égale & 2 fois la somme des carrés minimum appartiennent au groupe de

minima locaux. L’écart entre les courbes K(8) individuelles estimées et la relation K(0)
"réelle" peut alors atteindre 0.5 ordre de grandeur (Fig. 4.6b et 4.7b ).

(c) A partir d’une seule estimation initiale des paramétres, il est illusoire d’espérer trouver
une "solution".

11 est intéressant de comprendre la forme de la surface de réponse pour deux paramétres, qui
présente d’ailleurs des similarités avec celle de la courbe de réponse décrite au paragraphe
précédent (Fig. 4.4 ): faible pente pour les valeurs des paramétres telles que la relation K(6)
est supérieure a la "réalité€", forte pente pour les valeurs des paramétres telles que la relation
K(6) est supérieure 2 la "réalité". Il faudrait aussi expliquer pourquoi il y a deux minimum
globaux quand le critére de minimisation est la somme des carrés non pondérée (Fig. 4.5a ).
Dans le cas d’une somme des carrés non pondérée, nous avons donc comparé les potentiels
matriciels "réels" et estimés, pour quatre couples de valeurs ( ap , a; ) ; ces couples
correspondent a des valeurs de conductivité hydraulique de plus en plus petites:

(a) Pour un couple de paramétres correspondant 4 la surface trés plate de la surface de
réponse, on simule un desséchement un peu trop lent en surface et un peu trop important
en profondeur (Fig. 4.8a ). La conductivité hydraulique estimée est élevée par rapport i la
relation K(6) "réelle": ainsi la surface de I’échantillon fictif est facilement approvisionnée
en eau pour répondre a I’évaporation réelle, alors que le fond de 1’échantillon ne peut
recevoir de I’eau.

(b) Pour un couple de paramétres correspondant a la plus petite somme des carrés, 1’accord
entre les observations et leurs estimations ne présente aucun biais (Fig. 4.8b ).

(¢) Pour un couple de paramétres correspondant au sommet de la forte pente de la surface

de réponse, on simule un desséchement beaucoup trop rapide  la cote -10 mm , et trop lent

en profondeur (Fig. 4.8c ). En effet, la conductivité hydraulique estimée est faible par

rapport 2 la relation K(0) "réelle": 1a cote -10 mm se desséche trés vite pour répondre 2

I’évaporation réelle, alors que le flux d’eau qui provient du fond de I’échantillon fictif est
limité par la conductivité hydraulique. Cette situation se traduit par un écart trés grand (

jusqu’a 325 m ) entre les valeurs de Wy, "réelles" et estimées a la cote -10 mm, ce qui

affecte beaucoup le calcul de la somme des carrés non pondérée.

(d) Pour un couple de paramétres correspondant au plateau surélevé, on simule un
desséchement trés lent i toutes les cotes des mesures fictives (Fig. 4.8d ). En effet, la
conductivité hydraulique estimée est trés faible par rapport a la relation K(8) "réelle", et
elle a un effet limitant sur le flux d’eau a toutes les cotes. Par rapport au cas précédent, la
somme des carrés non pondérée n’est plus affectée par de grands écarts 2 la cote -10 mm:
elle tendrait donc 4 diminuer (elle tendrait alors vers une valeur constante quand la valeur
des parameétres tend vers 0).
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Pour la somme des carrés pondérée, les écarts importants entre les valeurs de vy, "réelles" et
estimées a la cote -10 mm ont une influence moins grande que pour la somme des carrés
pondérée: cela expliquerait, pour I’expérience fictive considérée, 1’absence du plateau surélevé
(minimum global) qui existe pour la surface de réponse déterminée avec une somme des
carrés non pondérée.

4. CONCLUSION DU CHAPITRE

Le dispositif expérimental considéré est une colonne verticale de sol (60 mm de haut)
initialement saturée et soumise a un flux évaporatif a la surface. Les mesures envisagées sont
les potentiels hydriques (entre -10 et -50 mm). Pour ces conditions expérimentales, la mise en
oeuvre d’une méthode inverse pourrait permettre d’obtenir des valeurs de conductivité
hydraulique au voisinage de la saturation, dans un domaine ol les gradients de potentiel total
sont trop petits pour pouvoir appliquer la méthode du profil instantané. Un autre intérét des
méthodes inverses est qu’elles peuvent s’appliquer théoriquement & des situations
expérimentales trés variées et avec des dispositifs expérimentaux trés simples. Mais par
rapport aux méthodes directes, les méthodes inverses font appel a2 des méthodes de calcul

complexe.

Dans la littérature il existe plusieurs analyses numériques de ces méthodes inverses pour la
caractérisation hydrodynamique du sol. Il est souvent conclu que les méthodes inverses sont
peu sensibles aux incertitudes sur les mesures (Zachmann et al. 1982, Kool et al. 1985). 1l
apparait aussi que le choix de formes analytiques suffisamment souples pour décrire les
propriétés hydrodynamiques est un probléme important (Zachmann et al. 1982, Tamari 1988).
Enfin, la question de l’unicité de la solution est trés souvent citée, mais est parfois mal
résolue: le fait de conseiller de choisir des valeurs initiales des paramétres "réalistes"
(Zachmann et al. 1982, Dane et al. 1983, Kool et al. 1985) ne nous parait pas une méthode

satisfaisante.

Nous nous sommes donc surtout intéressés a 1’unicité de la solution et au choix du modéle
analytique pour décrire la relation K(6) . En supposant que les mesures sont ponctuelles, non
biaisées et sans incertitude, 1’évaporation d’un "limon" (1, simulés entre 0 et -6 m ) a été
simulée. Une analyse préalable de 1’ajustement d’un modéle a un parameétre capable de décrire
exactement la relation K(6) du "limon" montre que la méthode inverse peut Etre mise en
oeuvre facilement pour ce cas idéal. Par contre, 1’ajustement d’un modele log-linéaire a deux
paramétres pour estimer la relation K(B) devient un probléme beaucoup plus difficile a
résoudre, bien que ce modele soit capable de décrire assez bien la "vraie" relation K(0) dans
le domaine des humidités simulées. Il permet de comparer deux approches du probléme
d’estimation non linéaire:
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(a) Méme avec seulement deux paramétres estimés, il est hasardeux de chercher 2 résoudre
le probléme avec une seule estimation initiale. Si les valeurs initiales de conductivité
hydraulique sont surestimées par rapport i la "réalité", I’algorithme ne converge pas.
Inversement, si les valeurs initiales sont "trés" inférieures 2 la "réalité" (plus de deux
ordres de grandeur), un minimum global correspondant 3 une situation "irréaliste" peut
parfois étre rencontré. Il faudrait choisir des valeurs initiales inférieures 2 la "réalité", mais
"pas trop". L’algorithme convergerait alors vers un minimum global qui correspond 2 un
groupe de minima locaux. Comme il ne serait pas possible de savoir quel minimum local a
été trouvé, il faut considérer que la conductivité hydraulique serait estimée avec une
précision de = 0.25 & = 0.5 ordre de grandeur.

(b) Bien qu’elle implique de nombreux essais (plusieurs dizaines d’estimations initiales),
une analyse détaillée de la surface de réponse semble indispensable. La solution qui
correspond a la plus petite somme des carrés peut ainsi étre isolée. Cette solution est
proche de la "réalité" (ou de ce que donnerait un calage direct du modile K(8) sur la
courbe de conductivité hydraulique "réelle").



CONCLUSION DE LA DEUXIEME PARTIE

Notre objectif préliminaire était de chercher une méthode de caractérisation hydrodynamique
du sol avec la meilleure précision possible et sur la plus large gamme d’humidité. Pour éviter
d’avoir a tenir compte de la variabilité entre différents échantillons de sol et des effets
d’hystérésis, on se propose de travailler sur des échantillons de sol uniques soumis 2 un seul
régime d’écoulement, et de mettre en oeuvre une méthode de caractérisation non destructive.
Pour des raisons pratiques de durée des expériences, le régime d’écoulement choisi est
I’évaporation. Le probléme est alors que les méthodes actuelles ne sont applicables qu’a des
domaines de teneur en eau limités:

(a) Vers les faibles humidités, on peut utiliser des méthodes directes. Une méthode de
"référence" a ét€ proposée: elle implique un dispositif expérimental lourd, qui
correspond & des mesures locales de teneur en eau volumique et de potentiel hydrique
dans 1’échantillon de sol. Une méthode simplifiée, mais qui d’aprés les simulations
pourrait étre aussi précise que la méthode de "référence" a été proposée (Wind 1968):
cette méthode présente donc un grand intérét pratique, mais il faut la tester avec des
données expérimentales.

(b) Vers les humidités proches de la saturation, une méthode inverse peut éEtre
envisagée. L’expérience fictive réalisée (qui correspondrait a4 une situation
expérimentale simple dans la réalit€) montre que la mise en oeuvre d’une méthode
inverse implique de nombreux calculs et une grande prudence par rapport aux résultats

obtenus.
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PARTIE 111

ETUDE DES RELATIONS ENTRE LES PROPRIETES
HYDRODYNAMIQUES ET L'ESPACE PORAL DE MASSIFS
D'AGREGATS



INTRODUCTION DE LA TROISIEME PARTIE

Pour ticher d'interpréter les conséquences de 'hétérogénéité de l’t;space poral du sol sur ses
propriétés hydrodynamiques, nous avons proposé dans la partie I une méthode simple
d'analyse des propriétés hydrodynamiques d'un sol 2 structure fragmentaire. On rappef@.que
cette méthode, essentiellement qualitative et basée sur l'analyse des systdémes de porosité,
suppose que les propriétés hydrauliques d'un sol a structure fragmentaire devraient en général
présenter trois domaines de variation correspondant & des différences de fonctionnement des
systtmes de porosité; ces domaines seraient délimités par trois teneurs en eau: le point
d'entrée d'air des pores structuraux ( @S ), le point d'entrée d'air des pores lacunaires ( w!ac)

et la limite de retrait ( w3®#).

Pour tester la méthode d'analyse proposée, nous étudierons un cas simple par rapport aux sols
naturels: on travaillera en laboratoire sur des massifs d'agrégats. Ce choix est justifié par le
fait que I'on peut contrdler certaines des hypothéses nécessaires pour 1'analyse: le volume des
échantillon peut étre choisi de facon a ce que les dimensions des pores structuraux restent
petites par rapport au volume total, on peut contrdler au mieux I'uniformité et I'histoire
hydrique des massifs. Ainsi, une série d'échantillon sera réalisée, en compactant des agrégats
tous identiques ﬁﬂg,ltifférents indices des vides structuraux. La gamme des indices des vides
structuraux pourrg‘ tes large; entre les deux cas extrémes d'un échantillon 4 structure continue
et d'un massif d'agrégats 4 peine compacté, la méthode d'analyse basée sur les systémes de
porosité peut nous aider pour essayer de répondre a plusieurs questions: dans quelles limites
peut-on supposer que les pores structuraux forment un réseau continu et ont un comportement
hydrodynamique indépendant des pores texturaux ? quelle est l'influence de la surface de
contact entre les agrégats sur les propriétés hydrodynamiques du milieu lorsqu'il n'y a pas de

circulation de I'eau dans les pores structuraux ?

Dans cette partie expérimentale, on commencera par mettre en oeuvre un dispositif pour la
caractérisation hydrodynamique du sol, en utilisant les conclusions tirées des expériences
fictives de la partie II . La mise au point et la réalisation des expériences est présentée dans le
chapitre 5 . La discussion sur la validité et un essai d'interprétation des résultats sont faits au

chapitre 6 .
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CHAPITRE 5 - REALISATION DES EXPERIENCES

1. PRESENTATION DU DISPOSITIF EXPERIMENTAL

11. PRESENTATION GENERALE

111. Mesures réalisées

La liste des mesures €tablie pour la caractérisation hydrodynamique du sol permet la mise en
oeuvre de la méthode de "référence" et de la méthode inverse qui ont été proposées:

(2) Une colonne de sol cylindrique initialement saturée est placée verticalement. La
surface est soumise 2 un flux évaporatif. La base correspond 2 un plan de flux nul.

(b) En début et en fin d'expérience on détermine un profil de masse volumique du sol
dans la colonne. Un profil de masse volumique permet d'apprécier l'iniformité de
l'échantillon. La comparaison des profils obtenus en début et en fin d'expérience permet
de tester I'hypothése de rigidité du sol.

(c) En cours d'expérience on suit 1'évolution des profils d'humidité volumique et de
potentiel hydrique dans la colonne.

(d) En début et en fin d'expérience on détermine la masse volumique moyenne de la
colonne.

(e) En cours d'expérience on suit 1'évolution de la teneur en eau volumique moyenne de
la colonne.

Bien entendu, les humidités et les masses volumiques moyennes (mesures d et €) peuvent étre
déduites des profils d'humidité et de masse volumique (mesures b et c); en fait, ces mesures
ont un double intérét: d'une part elles sont une bonne précaution pour vérifier la cohérence
des mesures locales d'humidité et de masse volumique (qui sont plus délicates), et d'autre part
ce sont les seules mesures d'humidité et de masse volumique nécessaires pour la mise en
oeuvre de la méthode simplifiée de Wind (1968).
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Pour des raisons de précision instrumentales et pour permettre une automatisation du
dispositif expérimental, les instruments de mesure suivant ont été choisis ( Fig. 5.1 et Photo 2

):

(a) Les profils de masse volumique séche sont déterminés par atténuation gamma
double source.

b) Les profils d'humidité sont déterminés par atténuation gamma mono source.
p p 8

(c) Les profils de potentiel matriciel sont suivis avec des microtensiométres raccordés a
des capteurs de pression

(d) Le poids de la colonne de terre humide est suivi avec une balance automatique
pendant I'expérience, ce qui permet de connaitre I'évolution des humidités volumiques
moyennes quand on connait le poids de terre séche et le volume moyen de I'échantillon.

112, Controle de Ia demande évaporative

Une demande évaporative doit étre appliquée au dispositif expérimental. Elle doit &tre en effet
suffisamment importante pour que des gradients de potentiel total mesurables apparaissent le
plus tdt possible en début d'expérience. Cependant, elle ne doit pas étre trop forte, car il faut
éviter un effet de mulch, des flux d'eau en phase vapeur importants, et un piégeage de 1'eau
liquide.

Pour accentuer la demande évaporative, nous avons installé un systtme de ventilation. On
provoque un courant d'air turbulent 2 la surface de 1'échantillon, en forcant le courant d'air
issu du ventilateur & longer une plaque rugueuse horizontale avant d'atteindre le sol: par
rapport 2 un courant d'air laminaire, cela limite probablement les effets de bord et accentue la

demande évaporative.

La puissance du ventilateur peut étre modulée pour faire varier la demande évaporative: sur
une surface d'eau libre placée dans les mémes conditions que les échantillons, nous avons
obtenu une gamme de variation cpprfe allant de 2 2 20 mm.j-1. L'évaporation ainsi obtenue
sur une surface d'eau libre sera appelée par la suite "évaporation potentielle".

12. MESURE DES POTENTIELS HYDRIQUES PAR TENSIOMETRIE

121. Théorie

Comparée 2 d'autres méthodes de mesures non destructives du potentiel de I'eau dans le sol
(micropsychromeétres, méthodes résistives, méthodes thermiques) les avantages du
tensiometre sont la précision et la sensibilité de la mesure, tant que le temps de réponse n'est
pas un facteur limitant. La mise en oeuvre du tensiomeétre est décrite dans I'annexe C : nous
présentons ici les résultats essentiels.
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Figure 5.1 _ - Schéma du dispositif expérimental utilisé pour la

caraciérisation hydrodynamique du sol au laboratoire.

L'échantillon est de forme cylindrique (diamétre = 106 mm, hauteur = 60
mm). Les données enregistrées permettent de calculer A différentes dates
les grandeurs physiques suivantes: (1) teneur en eau moyenne du sol, (2)
profil vertical de teneurs en eau volumiques, (3) profil vertical de masses
volumiques de sol sec, (4) profil vertical du potentiels de I'ean.



Un tensiométre est constitué d'un circuit hydraulique rigide reliant une bougie poreuse 2 un
manometre. Quand la bougie poreuse est mise en contact avec le sol, la pression de I'eau
liquide dans le sol est transmise jusqu'au manomeétre différentiel par l'intermédiaire de la
bougie, tant que celle-ci ne laisse pas passer d'air dans le circuit hydraulique. On suppose que
la pression est transmise instantanément, que la bougie poreuse est parfaitement perméable
aux solutés, et que le tensiometre est en équilibre thermique avec le sol. On montre alors que
la différence de pression mesurée avec le tensiométre (multipliée par I'unité de volume et
divisée par I'unité de poids d'eau liquide) équivaut a (Talsma 1977, Vauclin 1987):

Tm = Ym+tVYpt+VY, (5.1
Ty - mesure tensiométrique (m )

Dans le cadre de nos hypotheses de milieu rigide et de pression de 1'air dans le sol égale i la
pression atmosphérique, le tensiométre permet donc de mesurer le potentiel matriciel.

122, Matériel utilisé

La chaine de mesure utilisée est constituée d'un microtensiométre raccordé  un capteur de
pression différentiel ( Fig. 5.2 ). On dispose de 6 voies de mesures, les capteurs de pression
étant protégés par un boitier dans lequel est installé un capteur de température. La bougie
tensiométrique est cylindrique (diametre extérieur 2 mm, longueur 20 mm). Les tensiométres
et leurs capteurs de pression sont purgés soigneusement avec de 1'eau bouillie tiede.

123. Etalonnage et précision des mesures

La courbe d'étalonnage des capteurs de pression est linéaire ( Fig. 5.3 ). Les écarts observés
par rapport 2 la régression correspondent & environ + 2 mm dans la gamme de t,, comprise
entre O et -2 m, et = 10 mm dans la gamme de t,,, comprise entre 0 et -9 m.

En comparant les droites d'étalonnage d'un capteur de pression purgé (il contient de I'eau) ou
non purgé (il contient de 1'air) on trouve un décalage d'environ 1 cm. Ainsi, 'existence d'une
interface "air-solide" ou "eau-solide" au niveau de la membrane du capteur de pression
modifie peu son comportement.

Les dérives li€e a 'effet de la température sur I'électronique des capteurs de pression sont bien
connues (Watson et Jackson 1967, Lowery et al. 1986). Une méthode empirique de correction
des dérives thermiques de chaque capteur de pression est appliquée: l'origine et la pente des
droites d'étalonnage sont décrites en fonction de la température par deux relations linéaires.
Avec cette correction de température, on obtient une bonne stabilité du signal pour chaque
capteur, qui est de + 2 mm pendant plusieurs jours (dans des conditions ot I'amplitude
thermique est de 'ordre de 10 °C) et de + 50 mm pendant plusieurs mois.
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Figure 5.2 - Schéma du microtensiométre et du capteur de pression
(Gaudu, communication personnelle)

(1) bougie en céramique (longueur 20 mm, diamétre 2 mm), (2) colle cyanoacrylique,
(3) tube en nylon, (4) raccord en caoutchouc, (5) membrane piézorésistive en silicium,
(6) support en verre de la membrane piézorésistive, (7) patte de connection €lectrique,
(8) ajutage, (9) substrat en céramique, (10) gel silicone de protection, (11) circuit
imprimé, (12) bride métallique maintenant le capteur de pression.
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Figure 5.3 - Etalonnage d'une chaine de mesure tensiométrique

(capteur de pression et microtensiométre). Le dispositif de mesure est
rempli d'eau dégazée. Le manométre de référence est une colonne de
mercure (cercles: valeurs expérimentales; ligne: droite de régression).



124. Temps de réponse du dispositif tensiométrique

Dans les modeles classiques du temps de réponse du tensiométre (Klute et Gardner 1962,
Watson 1965, Vachaud et Sormail 1969, Towner 1980) seules certaines caractéristiques
géométriques de la chaine de mesures sont prises en compte. On suppose que la conductivité
hydraulique du sol est constante (excepté Towner 1980) et qu'il n'y a pas d'air dans le circnit
hydraulique. Ces hypothéses nous paraissent trés restrictives, et nous avons cherché 2 évaluer
le temps de réponse des tensiométres expérimentalement, pour le cas idéal d'un échelon.

Les tests consistent & imposer un échelon de potentiel & un tensiométre en l'enfongant dans un
échantillon de sol limoneux (terre fine peu compactée) porté a un potentiel matriciel connu.
Pour différents échelons, la dynamique de réponse du microtensiométre nous semble trés
satisfaisante: ainsi plus de 95 % d'un échelon de 7 m sont parcourus en 2 minutes ( Fig. 5.4 ).

125. Probléme du volume de mesure

En conditions transitoires le volume de mesure pris en compte par le tensiométre est difficile
a définir. En admettant que 1a bougie tensiométrique n'échange pratiquement pas d'eau avec le
sol, le tensiométre enregistrerait a priori une valeur intermédiaire des potentiels matriciels de
la surface de contact entre le sol et la bougie. Mais la réalité est certainement compliquée par
le fait qu'il apparait un "bulbe" d’humectation autour de la bougie tensiométrique en contact

avec le sol.
126. Etat métastable de I'eau sous tension dans un tensiomeétre

Certaines résultats expérimentaux obtenus traduisent un comportement des tensiométres que
nous n'avons pas trouvé expliqué a propos de l'utilisation d'un tensiométre en science du sol.
11 faut donc chercher & expliquer ce comportement, pour savoir si les microtensiométres
utilisés fonctionnent correctement ou non.

Le "test d'étanchéité" est utile pour juger 2 la fois de I'étanchéité du systéme et de 1a qualité de
la purge; une chaine de mesure est purgée et mise en place. On expose ensuite la bougie du
tensiomeétre a l'air et on mesure le signal de sortie toutes les minutes ( Fig. 5.5 ). Les
potentiels matriciels sont calculés a partir de la droite d'étalonnage (établie dans la gamme 0 2
-9 m). Au départ, T, évolue au cours du temps de fagon presque linéaire, puis 1'évolution de
Ty €St plus lente & partir de -8 & -9 m, et enfin T, tend asymptotiquement vers une valeur
comprise entre -9 et -10 m. Dans certains cas 1'évolution de T, est rapide et réguliére jusqu'a
des valeurs calculées inférieures a -10 m ( pouvant atteindre -14 m); la valeur calculée Tm
augmente alors trés rapidement et se stabilise a environ -9.5 4-9.7 m .

Au cours des expériences un comportement identique a été observé pour certains
tensiometres: durant plusieurs heures, les valeurs calculées de potentiel matriciel étaient
inférieures 2 -10m .
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Figure 5.4 - Test du temps de réponse d'un microtensiométre pour

différents échelons. Le sol est constitué de terre fine peu compactée
(Gaudu, communication personnelle).
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Figure 5.5 - Test d'étanchéité de deux chaines de mesure

tensiométriques. Le comportement du capteur 1 est interprété par un état
métastable de I'eau liquide sous tension.
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Bien que l'étalonnage des capteurs de pression corresponde 4 une gamme de potentiel
matriciel supérieure a -9 m, nous pensons que les valeurs de potentiel matriciel inférieures 2 -
10 m sont correctes et nous les interprétons par un état métastable de l'eau sous tension dans
le tensiométre. Des expériences (Berthelot 1895, Thut 1932, Briggs 1950) et la théorie
simplifiée de Rayleigh-Plesset (Darrozes et Chahine 1983) confirment cette interprétation
(Annexe C). La cohérence des résultats obtenus fait penser que la droite d'étalonnage des
capteurs de pression peut étre extrapolée en dessous de -9 m . Par la suite, pour la
caractérisation hydrodynamique du sol, nous conservons donc les valeurs calculées de
potentiel matriciel inférieures 2 -10 m .

13. MESURE DES HUMIDITES ET DES MASSES VOLUMIQUES PAR
ATTENUATION GAMMA

131. Théorie

Pour mesurer I'humidité ou la masse volumique, la méthode d'atténuation gamma présente
plusieurs avantages: elle est non destructive, la collimation permet de faire varier le volume
de mesure presque a volonté, il existe des moyens pour la précision de la mesure. L'utilisation
de deux sources radioactives permet de suivre simultanément I'évolution des humidités et des
masses volumiques dans le sol: bien que difficile 2 mettre en oeuvre, c'est la technique
actuelle qui semble la plus performante au laboratoire pour répondre 2 cet objectif (Angulo
1989, Phogat et al. 1991). La mise en oeuvre de la méthode gammamétrique est décrite dans

I'annexe D : nous présentons ici les résultats essentiels.

En considérant un temps de comptage petit devant la période du radioélément, l'atténuation
d'un faisceau monoénergétique et paralléle de photons gamma traversant un volume de
matiére homoggne est exprimée par la loi de Beer:

N=Nie'1FP (52)

N : taux de comptage en sortie ( cp.s1)

Ni : taux de comptage en entrée ( cp.s'!)

u : coefficient d'absorption massique (cmZ2.g1)
p :masse volumique ( g.cm™3)

1 : €paisseur traversée (cm )

Le taux de comptage de "référence" étant défini comme le taux de comptage 2 travers une
cellule de mesure seule, on a pour un volume de sol humide, 8ia (Gardner ez al. 1972):

N = N, e "1(uspd+popob) (5.3)

N :taux de comptage en sortie ( cp.s'!)
N, : taux de comptage de "référence" (cp.s!)
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us : coefficient d'absorption massique du sol sec (cm2.g1)
W, : coefficient d'absorption massique de l'eau ( cm2.g1) -
P4 : masse volumique séche ( g.cm3)

p,, : masse volumique de l'eau ( g.cm-3)

8 : humidité volumique ( cm3.cm3)

1 : épaisseur traversée ( cm )

Le principe de l'atténuation gamma mono-source consiste a utiliser 1'équation précédente pour
déterminer 6 (ou pq ) & partir des 6 autres termes: 1, N, Ny, Ug, iy, , g (ou 8 ). Le principe
de l'atténuation gamma double-source consiste a utiliser deux faisceaux gamma d'énergie
différente. On obtient un syst¢me non homogéne de deux équations permettant de déterminer
simultanément 6 et pd a partir de 9 termes: 1, Ny, , Nioo s Nay 5 Ng 5, Meam > Bgpam > Hes €t

Wepes -

Ny = Ny € ° 1 ( psam pd + pwam pw 6) (5.4a)

Neg = Nieg € -1 (pscs pd + pwces pw 6) (5.4a)

132. Chaine de mesure

Les deux sources radioactives utilisées sont: 'américium ( 241Am ) et le césium ( 137Cs ).
L'échantillon de sol est fixe. Les radioéléments contenus dans un chéteau de plomb et le
détecteur gamma sont portés par un bétis qui se déplace verticalement de part et d'autre de
'échantillon. Le pas minimum de déplacement vertical du bétis est de 0.23 mm.

Les deux sources 241Am €t 137Cs sont alignées par rapport 4 I'axe de scrutation. A une cote de
référence, l'axe de scrutation gamma est matérialisé par un faisceau laser fixe (diamétre 0.3
mm). Les échantillons sont positionnés en alignant deux marques diamétralement opposée de
la face supérieure des cellules de mesure par rapport au faisceau laser. Des caractéristiques de
la chaine de mesure sont indiquées au tableau 5.1 .

133. Acquisition des comptages gamma

Une mesure correspond 2 un spectre d'émission gamma enregistré pendant un temps
prédéfini. Les spectres gamma enregistrés sont discrétisés en 2048 canaux. Pour un pic
d'émission gamma nous définissons une fenétre de comptage en nous basant sur les spectres
enregistrés ( Fig. 5.6 ). L'intégrale du spectre dans une fenétre correspond a un comptage
gamma brut. Pour chaque spectre gamma enregistré, on retranche canal par canal un
comptage de bruit de fond (obtenu quand les sources radioactives sont fermées) et une
correction de temps mort est faite (Fritton 1969).
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Tableau 5.1 - Caractéristiques des mesures gammamétriques.

source gamma 137 ¢g 241 pn
pic d’émission (keV) 662 60
activité de la source 9.2 108 3.0 10°
(Bq)

comptage de référence a

travers une cellule vide ~ 730 =~ 350
(cp.s™!)

coefficient d’atténuation
massique expérimental 0.08461 0.2030

de l’eau (cm?.g-l)

coefficient d’atténuation
massique expérimental 0.07718 0.2719

du sol sec (cm?.g-1l)

écart-type théorique des
coefficients d’atténuation 3 10-4 10-3

massiques (cm?.g-l)

(1) 1 ci= 3.7 1010 Bq

=

(2) méthode de calcul identique & celle exposée au paragraphe [5.2]
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134. Collimation, volume de mesure

Les collimateurs sont cylindriques, avec un diamétre de 5 mm . La résolution verticale du
dispositif est étudiée en effectuant des comptages gamma 2 travers une cellule de mesure vide
( Fig. 5.7 ). A l'interface acier-air, le domaine de variation du comptage gamma correspond a
une tranche de sol dont l'épaisseur est de 5 mm environ. Cette épaisseur est proche du
diametre des collimateurs, ce qui traduit de bonnes conditions de collimation (Groenvelt ef al.

1969).

En scrutant une épaisseur de sol de 100 mm , le volume de la mesure gammamétrique serait
donc un cylindre horizontal de diameétre 5 mm et de volume 1960 mm3 . Si l'échantillon
étudié est un massif peu compacté d'agrégats sphériques ( &5 = 0.4 , diamétre des agrégats = 3
mm ), ce volume de mesure correspond 2 environ 50 agrégats.

135. Correction des dérives liées a 1'électronique

Les dérives de la chaine de comptage gamma avec la température sont bien connues et
concernent surtout la trés haute tension du détecteur gamma (Kriz 1969, Samuelli et al. 1968).
On recommande souvent de travailler dans une pigce ot 'amplitude thermique est inférieure a
1°C. Cette condition était difficile 2 réaliser dans le laboratoire, 'amplitude thermique étant
de T'ordre de 3 °C au cours d'une expérience. L'effet de la température sur I'électronique se
traduit essentiellement par une translation des spectres gamma enregistrés (Kriz 1969, Angulo
1989). Les dérives de la position des pics gamma sont alors corrigées par un logiciel.

Le suivi des comptages 137Cs 2 travers l'air pendant trois jours montre que cette correction
permet de retrouver une loi d'émission au cours du temps parfaitement en accord avec la loi
de Poisson théorique, tant que 'amplitude thermique est inférieure & 5°C ( Fig. 5.8 ). Pour ces
conditions les dérives de la position du maximum du pic du 137Cs sont de 30 canaux. Cette
procédure de calage permettant de retrouver la position exacte des pics d'émission est
appliquée a chaque spectre enregistré.

Par comparaison, on peut évaluer les conséquences d'une erreur sur la position du maximum
d'un pic d'émission gamma 2 travers l'air et pour un temps de comptage de 600 s . Pour un
compatge 137Cs de 5 105 coups, une erreur de 8 canaux correspond 2 une erreur de comptage
égale & un écart-type (racine carrée du comptage). Pour un comptage 24!Am de 106 coups,
une erreur de seulement 1 canal correspond a une erreur de comptage égale 3 un écart-type.

Il existe d'autres sources de dérives des comptages liées a 1'électronique citées dans la
littérature. Ces dérives n'ont pas été mises en évidence dans nos conditions de mesure.

136. Etalonnage: coefficients d'absorption massique

Dans la pratique, les coefficients d'absorption massique sont des coefficients expérimentaux
obtenus par un étalonnage (Groenvelt et al 1969, Stroosnijder et De Swart 1973). Les
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valeurs des coefficients d'absorption massique de I'eau ( Tab. 5.1 ) sont proches des valeurs
théoriques ce qui montre que la collimation est bonne (Groenvelt et al. 1969). Les coefficients
d'absorption massique du sol sont déterminés a partir d'une scrutation faite 3 travers une
cellule de mesure vide et remplie de facon homogeéne avec le sol.

137. Précision théorique et optimisation des mesures

L'optimisation des mesures d'atténuation gamma occupe une part importante dans le choix des
conditions de réalisation des expériences.

Méthode de calcul utilisée

Une analyse théorique de l'incertitude des mesures d'atténuation gamma a été explicité par
Gardner et al. (1972) et par Bruckler (1984). Cette analyse suppose que tous les termes
intervenant dans le calcul des masses volumiques ou des humidités sont des lois normales
indépendantes. Si les incertitudes sur ces termes sont petites par rapport i leurs valeurs
moyennes, on montre alors que la masse volumique ou la teneur en eau sont des lois normales
dont la variance se calcule analytiquement avec la variance des termes du calcul. En fait, cette
approche intégre a la fois les incertitudes et les biais des termes intervenant dans le calcul des
incertitudes: cela conduit donc & sur-estimer l'incertitude sur les humidités ou sur les masses
volumiques. Les valeurs des paramétres servant aux calculs présentés sont indiquées dans

l'annexe D .

Obijectifs et contraintes pour les mesures

D'aprés les résultats des simulations faites au chapitre 3 , il nous parait nécéssaire, pour
calculer la conductivité hydraulique avec une méthode directe, de disposer de mesures de 6
telles que 1'écart-type est inférieur ou égal 2 0.01 m.m-3.

La résolution verticale de la scrutation gamma est de 5 mm ; la hauteur des échantillons a été
fixée 2 60 mm : un cycle de scrutation sera ainsi défini par 11 mesures successives. D'aprés le
pas de temps maximum défini pour le calcul de la conductivité hydraulique dans les
expériences fictives, il serait raisonnable de faire au moins un cycle de scrutation toutes les 6
heures. Pour les mesures gammamétriques, on fixe donc un temps de comptage maximum de
30 min .

Ces objectifs étant définis a priori, il faut voir s'ils sont réalisables.

Atténuation gamma double-source

11 faut un temps de comptage d'au moins une heure pour obtenir en scrutation gamma double-
source un écart-type sur la py de 0.02 g.cm=3 ( Fig. 5.9 ); la conclusion est la méme pour
obtenir un écart-type sur 8 de 0.02 m3.m3 . La variance sur py ( Fig. 5.10 ) ou sur §
s'explique surtout par la variance des coefficients d'absorption massique du sol, pour lesquels
on peut difficilement améliorer la précision.
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Avec le dispositif expérimental utilisé, il ne parait donc pas possible d'utiliser la scrutation
gamma double-source pour travailler en conditions transitoires.

Afténuation gamma mono-source

La mesure 137Cs est préférable dans notre cas 2 la mesure 2#1Am pour deux raisons. D'une
part, & temps de comptage égal, la précision optimale des mesures 137Cs est meilleure que
celle de 241Am, ce qui est du 2 la faible activité de la source d' 24lAm utilisée et  sa forte
aborption par les cellules de mesure en acier. D'autre part, l'optimum des mesures 137Cs
correspond 2 un échantillon de diamétre plus large, ce qui limite les effets de bord.

En atténuation gamma mono-source, avec un écart-type pour py de 0.02 g.cm™3 , on obtient
avec un temps de comptage de 10 min un écart-type au mieux égal a 0.02 m.m-3 pour 6 ( Fig.
5.11 ). Pour l'atténuation gamma mono-source, l'analyse de la variance de 6 montre que le
terme le plus important est la variance de pgy , qui explique plus de la moitié de variance
méme lorsque 1'écart-type sur p4 est de 0.01 g.cm3 ( Fig. 5.12 et 5.13 ).

Ainsi, on peut espérer améliorer fortement la précision des mesures de teneur en eau en
connaissant les masse volumiques séches avec une meilleure précision.

Configuration retenue

Finalement, la configuration retenue est 1a suivante:

(a) Le diamétre de la cellule de mesure est de 10 cm : c'est un compromis entre les valeurs
optimales pour 137Cs et pour 137Cs + 241Am ( Fig. 5.9 et 5.11b).

(b) On utilisera la scrutation gamma double-source seulement en conditions stationnaires,
c'est-3-dire en début et en fin d'expérience. Avec un temps de comptage supérieur & 1 hr,
l'écart-type théorique sur les mesures de masse volumique est alors inférieur 4 0.02 g.cm-3
mais peut étre difficilement diminué ( Fig. 5.11b ).

(c) On travaille en conditions transitoires avec la scrutation gamma mono-source ( 137Cs )
et un temps de comptage de 10 min. L'écart-type théorique sur les mesures de masse
volumique est alors inférieur 2 0.02 m3.m-3 , mais il peut étre fortement diminué si la
précision des mesures de masse volumique est améliorée ( Fig. 5.13 ).

Ces résultats et ces conclusions sont en accord avec la littérature (Gardner et al. 1972,
Mansell et al. 1973, Stroosnijder et De Swart 1974, Bruckler 1983, Angulo 1989).
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14. MESURES ANNEXES

141. Détermination gravimétrique des humidités et des masses volumiques moyennes

Pour connaitre la masse de terre humide pendant une expérience, on utilise une balance
électronique (amplitude 6 kg, précision 1 g). Sur cette balance sont placés 1'échantillon et en
dessous le boitier des capteurs de pression. La connexion entre le boitier des capteurs de
pression et la centrale d'acquisition (boucle souple) ainsi que la ventilation (latérale)
n'affectent pas les pesées a 0.2 g prés. Entre le début et la fin d'une expérience, une correction
de la tare de la balance est faite pour tenir compte de la quantité d'eau perdue par les
capillaires des tensiométres ( environ 6 g ).

En début et en fin d'expérience le volume de terre est calculé A partir des mesures du diamétre
(0 =0.15 mm ) et de la hauteur de 1'échantillon ( ¢ = 0.15 mm ). La masse de terre séche est
déterminée en fin d'expérience (séchage & 105°C ). On peut ainsi calculer les humidités
pondérales moyennes et les masses volumiques moyennes des échantillons; I'écart-type
théorique sur la masse volumique moyenne est de 0.045 g.cm™3 .

142. Mesures de température

Un capteur de température (sonde platine) est installé dans le boitier des capteurs de pression.
Ces mesures de températures sont nécessaires pour corriger les dérives thermiques de chaque
capteur de pression. Par ailleurs elles rendent compte de facon approximative des variations
climatiques dans le laboratoire.

15. MISE EN OEUVRE D'UNE EXPERIENCE

Avant chaque expérience 1'étalonnage des capteurs de pression est vérifié. L'échantillon saturé
est installé sur la balance, les tensiométres sont implantés, et la position de I'échantillon par
rapport & l'axe de scrutation gamma est réglée avec un faisceau laser. En cours d'expérience,
la ventilation est maintenue constante. La durée des expériences varie entre 1 et 3 semaines
(elles ont été stoppées quand I'humidité pondérale moyenne de I'échantillon était inférieure a
0.05 g.g'1 ). En fin d'expérience, Les capillaires des tensiométres sont coupés et I'échantillon
est retiré. La cote des bougies tensiométriques par rapport a la surface de 'échantillon est
mesurée. Un profil de référence gamma est réalisé sur la cellule de mesure vide.

Le traitement des données brutes (mesures "cesium", "capteur de pression", "sonde platine" et
"balance") est ensuite effectué. La conversion des spectres gamma en comptages gamma est
faite. Les données tensiométriques ne sont conservées que pour les dates antérieures 2 la date
d'apparition d'une bulle de gaz dans le capillaire assez grosse pour rompre la colonne d'eau

liquide. Les données brutes sont lissées par moyennes mobiles ( 3 valeurs ) et converties en.

grandeurs physiques. On recalcule par interpolation linéaire les grandeurs physiques pour une
méme série de dates (toutes les 30 min).
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2. PREPARATION ET SUIVI DES EXPERIENCES

21. FABRICATION DES ECHANTILLONS

Une série d'échantillons correspond des massifs d'agrégats d'un méme sol compactés i
différents indices des vides. La série comprend en particulier un massif a structure continue,
qui serait ainsi une "référence texturale" pour les propriétés hydrodynamiques du sol.

211. Choix de la texture et fabrication des agrégats

Plusieurs raisons guident le choix de la texture du sol: (i) on choisit un sol naturel car la
fabrication d'un mélange artificiel squelette-argile est longue; (ii) le sol doit &tre peu gonflant;
(iii) il doit contenir assez d'argile pour assurer la stabilité de l'espace poral textural; (iv) on
souhaite que le squelette soit suffisamment grossier pour que les pores lacunaires se
désaturent dans la gamme tensiométrique; (v) on souhaite que le squelette soit suffisamment
fin pour que les pores texturaux lacunaires et les pores structuraux soit bien individualisés;
(vi) le sol doit contenir peu de matiére organique pour que l'activité biologique soit faible;
(vii) il ne doit pas contenir de concrétions ni de graviers, pour éviter une confusion entre ces

particules et les agrégats.

Pour des raisons de temps un seul sol a été émdié ( "Montluel" ). Sa teneur en argile est de 11
% (compromis entre ii et iii). Le squelette est limoneux (compromis entre iv et v).

La masse volumique de solide de ce sol est de 2.678 g.cm™ ( ¢ = 0.005 g.cm-3 , mesure au
pycnometre). Des agrégats artificiels sont fabriqués de fagon standard en utilisant le protocole
de Kheyrabi et Monnier (1968), qui correspond au processus de premiére dessiccation. La
taille des agrégats est comprise entre 2 et 3 mm. Par la suite, on parlera d'éfat initial pour ces

agrégats.

La courbe de rétention des agrégats est obtenue en dessiccation avec une presse & membrane (
Fig. 5.15 ). La courbe de retrait des agrégats est obtenue par la méthode du pétrole (Monnier
et al. 1973). Elle indique un faible retrait ( Fig. 5.14 ): la masse volumique des agrégats varie
de 0.07 g.cm™3 pour les humidités comprises entre O et le point d'entrée d'air. L'humidité
pondérale au point d'entrée d'air des agrégats est de 0.25 g.g'1 ; la masse volumique des
agrégats est alors de 1.60 g.cm3.

Les massifs d'agrégats de différentes masse volumiques sont obtenus en compactant les
agrégats. Au moment du compactage les agrégats sont tous 4 la méme humidité. Le choix de
cette humidité est un compromis: des agrégats trop humides ne sont pas manipulables et
seraient plus sensibles au compactage textural; des agrégats trop secs risquent de se rompre
sous
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l'effet de la pression appliquée ou bien d'éclater au moment de la saturation du massif. Nous
avons choisi une humidité pondérale de 0.22 g.g'1 (correspondant & Y., = -3.4 m ), telle qu'on
est proche du point d'entrée d'air et que les agrégats sont manipulables. En choisissant cette
valeur nous suppossons que 1'énergie mise en jeu par le compactage sera suffisamment faible
pour que l'organisation texturale du sol ne soit pas modifiée de fagon irréversible (Stengel,
Fiés et Guérif, communication personnelle).

212. Fabrication des massifs d'agrégats

Massif i structure continue

La fabrication d'une structure véritablement continue est difficile: il faudrait préparer un bloc
de péte saturée que l'on laisse sécher complétement (premiére dessiccation) et qu'il faudrait
ensuite saturer en eau. Ces deux étapes peuvent étre longues (plusieurs semaines) car il faut
€viter toute fissuration de I'échantillon. Il est plus facile de préparer une structure quasi
continue (Fiés, communication personnelle). Des agrégats humides sont plongés dans l'ean
(pour éviter le piégeage d'air) et compactés jusqu'a un indice des vides structural nul. Nous
utilisons un systéme oedométrique manuel ( Fig. 5.16 ). Pour des raisons techniques, la
pression exercée par le compactage n'a pas pu été mesurée. La consolidation est faite
directement dans la cellule destinée aux mesures: les agrégats sont laissés 12 heures dans
l'eau, le compactage est réalisé en une heure environ, puis I'échantillon est laissé 12 heures

sous charge.

Massifs a structure fragmentaire

Par la suite, on appélera structure agrégée un massif d'agrégats A structure non continue. On
souhaite fabriquer des échantillons agrégés les plus uniformes possibles. Pour limiter les
effets de bord pendant le compactage il est recommandé de compacter un massif de diamétre
au moins trois fois upérieur a sa hauteur (Guérif, communication personnelle). Pour optimiser
les mesures d'atténuation gamma, le diamétre des échantillons a été fixé 2 10 cm ; en
compactant directement la terre dans les cellules de mesure, il faudrait donc que leur hauteur
soit inférieure @ 3 cm ce qui semble trop petit (taille du volume représentatif pour la
conductivité hydraulique et nombre de cotes disponibles pour les tensiométres). Clest
pourquoi les structures agrégées sont fabriquées en compactant des agrégats dans une grande
presse (diamétre 24 cm ). On y préléve ensuite les échantillons pour la caractérisation
hydrodynamique ( Fig. 5.17 et Photo 4 ). En début d'expérience les échantillons sont saturés
en eau par ascension capillaire (pendant environ 2 jours).

Cellules de mesures

Les cellules cylindriques destinées aux mesures ont un diamétre intérieur de 106 mm et une
hauteur de 60 mm. Ces dimensions sont grandes par rapport 2 la taille des agrégats et nous
supposons que l'échantillon peut &tre décrit comme un milieu continu. Pour éviter toute
déformation pendant la fabrication des massifs d'agrégats, les cellules sont en acier. Le
diamétre de scrutation gamma est matérialisé par deux repéres.
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Tableau 5. 2 - Analyse compartimentale de la porosité des massifs
d'agrégats, pour une humidité pondérale des massifs égale au point

d'entrée d'air des agrégats (0.25 g.g'1).

Numéro de l’échantillon 1 2 3

Masse volumique de sol sec (g.cm™3) 1.54 1.31 0.96
Indice des vides structural (-) 0.06 0.37 1.12
Porosité totale (m3.m'3) 0.42 0.51 0.64
Humidité au point d’‘entrée d’air 0.28 0.39 0.67

des pores structuraux (g.g-l)
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Figure 5.19 - Représentation schématique des volumes occupés par la

phase solide (en noir), par les pores texturaux (en hachures) et par les
pores structuraux (en blanc) dans les trois échantillons de sol étudiés
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213. Analyse de porosité des échantillons

La figure 5.18 indique le mode de préparation des échantillons, et les caractérisations
complémentaires qui serviront dans l'interprétation des propriétés hydrodynamique des
échantillons.

Trois €chantillons ont été étudiés: deux structures agrégées et une structure quasi-continue.
L'analyse de porosité de ces échantillons & une humidité égale au point d'entrée d'air des
agrégats est présentée au tableau 5.2 et A la figure 5.19 . La valeur choisie pour la masse
volumique des agrégats est la méme entre les échantillon; ce point sera discuté par la suite.

22. EVOLUTION DES POTENTIELS HYDRIQUES DANS LES MASSIFS

221. Echantillon 1

Au cours de I'expérience faite avec I'échantillon 1 (masse volumique 1.55 g.cm-3 ) I'évolution
des potentiels mesurés avec les tensiométres est trés rapide en début d'expérience: en
quelques heures les potentiels diminuent de 3 m ; durant cette période, les gradients de
potentiel total mesurés sont trés faibles: de l'ordre de 0.4 m.ml. Ensuite cette évolution
présente une inflexion, et les gradients verticaux sont de plus en plus important; dans la
gamme de mesure tensiométrique et en dessous de la cote -10 mm, les gradients de potentiel
total mesurés atteignent 300 m.m-1 ( Fig. 5.20).

222, Echantillon 2 et 3

Pour les échantillons 2 (masse volumique 1.32 g.cm-3 ) et 3 (masse volumique 0.96 gcm3)
on observe une période de plusieurs jours pendant laquelle les potentiels mesurés avec les
tensiomstres (sans la composante gravitaire) sont proche de zéro. Ainsi pour I'échantillon 3 ,
quand un volume d'eau égal au volume des pores structuraux s'est évaporé, le potentiel
mesuré (sans tenir compte de Yy ) en dessous de la cote -10 mm est d'environ -9 cm , et le
gradient de potentiel (en tenant compte de 1 g ) est d'environ 0.2 m.m-1, Ensuite I'évolution de
potentiels mesurés présente une inflexion, avec une évolution rapide jusqu'a -3 m environ.
Puis les gradients verticaux de potentiel deviennent de plus en plus importants ( Fig. 5.21 et

5.22).

Au cours des expériences, de petites oscillations des potentiels mesurés ont été observées
(surtout entre -2 et -6 m): elles ont une période de 10 min environ, et une amplitude de 1 2 2
cm environ. Vers la base des échantillons, I'amplitude de ces oscillations diminue, et elles
sont déphasées; cela ne peut pas s'expliquer par des dérives thermiques des capteurs de
pression mal corrigées. En admettant que la phase gazeuse du sol est 3 la pression
atmosphérique, ces observations sont probablement liées aux variations des conditions
climatiques (humidité relative de l'air) dans le laboratoire, qui sont engendrées par le
déclenchement et I'arrét du climatiseur. Par la suite, ces petites oscillations ont été lissées.
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23. PROFILS DE MASSE VOLUMIQUE OBTENUS

231. Analyse des profils de masse volumique

Les profils de masse volumique obtenu par atténuation gamma double-source nous sont utiles
pour tester l'uniformité et la rigidité des échantillons. On vérifie au préalable que les valeurs
moyennes des masse volumiques obtenues avec la scrutation gamma double-source sont en
bon accord avec les masses volumiques moyennes obtenues par la méthode gravimétrique (

Tab. 5.3).

Compte tenu de la précision des mesures, les profils de masse volumique des échantillons 1 et
2 sont uniformes ( Fig. 5.23a et 5.23b ). Par contre, le profil de masse volumique de
I'échantillon 3 n'est pas uniforme ( Fig. 5.23c ): la masse volumique est plus importante 2 la
surface et 4 la base, et les écarts de masse volumique sur le profil atteignent 0.10 g.cm-3.

Pour l'échantillon 1, on trouve un écart entre les profils initial et final de masse volumique
qui est en moyenne de 0.045 g.cm™3 . Cet écart est a la limite de la précision théorique des
mesures, mais il est cohérent par rapport au retrait moyen constaté avec les mesures
gravimétriques. Par ailleurs, cette valeur est proche de la variation de masse volumique
mesurée sur les agrégats de 1'état initial, entre les humidités 0 et w12

232. Calage des masses volumiques pour le calcul des humidités

Echantillons 2 et 3

Pour les échantillons 2 et 3, si on utilise les profils de masse volumique mesurés (moyenne
cote par cote des masse volumiques déterminées en début et en fin d'expérience) pour
déterminer 1'évolution des teneurs en eau, on obtient pour chaque cote des tensiométres des
courbes de rétention différentes. Ces courbes étant pratiquement paralléles ( Fig. 5.24a et
5.25a ), nous avons supposé que les écarts étaient dus 2 l'incertitude sur les masse volumiques

mesurées.

Pour chaque échantillon, un profil de masse volumique a alors été calé, de fagon A ce que les
courbes de rétentions Y (w) coincident dans une gamme de potentiel od il n'y a plus d'eau a
priori dans la porosité structurale. Les points de calage choisis pour chaque échantillon
correspondent a des potentiels matriciels inférieurs 4 -6 m et A la médiane des humidités
déterminées sans calage ( Fig. 5.24a et 5.25a ). Les profils de masse volumique calés sont
compatibles avec I'incertitude théorique des mesures (Fig. 5.24b et 5.25b).
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Echantillon 1

Pour l'échantillon 1, nous admettons que le profil de masse volumique vertical est uniforme.
Si on suppose la masse volumique du sol ne varie pas pendant I'expérience (on prend par
exemple la masse volumique moyenne initiale ou la masse volumique moyenne finale) et si
on détermine ainsi les teneurs en eau par atténuation gamma mono-source, on trouve un biais
entre les humidités pondérales moyennes calculées avec les mesures d'atténuation gamma et
celles déterminées gravimétriquement ( Fig. 5.26a ). Il faut donc tenir compte du retrait pour
la détermination des humidités par atténuation gamma.

Le retrait étant faible, nous avons fait deux approximations pour calculer les humidité par
atténuation gamma mono-source et en tenant compte du retrait: d'une part la courbe de retrait
de l'échantillon 1 est supposée paralléle a celle des agrégats, et d'autre part le retrait est
isotrope. La détermination des humidités par atténuation gamma mono-source est alors faite
en trois étapes: en se donnant des valeurs pour la masse volumique moyenne de 'échantillon
(au voisinage du point d'entrée d'air) et pour 1'épaisseur de sol scrutée, une valeur approchée
de I'humidité est obtenue; puis cette valeur d'humidité est utilisée pour réestimer la masse
volumique séche "réelle" et l'épaisseur de sol "réelle"; ces deux wvaleurs sont finalement
utilisées pour la détermination de I'humidité "réelle".

Conclusion sur le calage

les mesures de masse volumique obtenues avec la scrutation gamma double-source ne sont
pas assez précises pour déterminer de fagon satisfaisante les humidités avec la scrutation
gamma mono-source. Une petite erreur sur la masse volumique affecte beaucoup le calcul de
I'humidité pondérale: d'abord quand on calcule I'humidité volumique avec la loi de Beer, puis
quand on divise cette humidité volumique par la masse volumique.

Une analyse préliminaire des résultats a conduit a tester le calage d'un profil de masse
volumique pour les échantillons 2 et 3 , de facon a vérifier une hypothése qui semble réaliste:
l'unicité de la relation y,(w) aux différentes cotes d'un échantillon, en dessous du point
d'entrée d'air des agrégats. Pour 1'échantillon 1 , une autre procédure de calage de la masse
volumique a été appliquée, tenant compte de la possibilité d'un léger retrait durant
l'expérience. Les masses volumiques calées ne sont pas incompatibles avec la précision des
mesures; elles seront donc conservées pour la détermination des humidités par atténuation

gamma mono-source.
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24. EVOLUTION DES HUMIDITES MOYENNES ET DE L'EVAPORATION

241. Humidités moyennes

L'accord entre les humidités pondérales moyennes obtenues par atténuation gamma et par la
méthode gravimétrique ( Fig. 5.27 ) est satisfaisant: les écarts sont le plus souvent inférieurs i
0.015 g.g’l, et toujours inférieurs & 0.02 g.g’l . La saturation en eau des échantillon est
satisfaisante: au début des expériences, les écarts entre les humidités pondérales mesurées et
la valeur calculée de wSt! sont inférieurs 3 0.02 g.g"1 . Pour des raisons électroniques, nous
n'avons pas obtenu des mesures fiables par atténuation gamma en début dl'expérience pour

'échantillon 1 ( Fig. 5.27a).
242, Evaporation

Pour des conditions de laboratoire, I'évaporation potentielle (définie au paragraphe 11 ) est
forte: elle est comprise entre S et 10 mm.j-1. L'évaporation réelle des échantillons calculée 2
partir de I'évolution des humidités moyennes correspond 2 une évolution typique (Chanzy
1991). Au début, I'évaporation est & peu prés constante et proche de I'évaporation potentielle
mesurée. Puis I'évaporation réelle présente une phase de décroissance; cette phase se produit
quelques heures aprés qu'un volume d'eau correspondant i la porosité structurale ait été
évaporée. Enfin, 'évaporation réelle tend asymptotiquement vers une valeur constante ( Fig.
5.28a,5.29a et 5.30a ).

Des fluctuations journaliéres pouvant atteindre 20 % sont également observées. Ces
fluctuations sont corrélées a la température (mesurée dans le boitier des capteurs de pression),
l'amplitude thermique étant d'environ 5°C au cours d'une expérience ( Fig. 58b , 5.29b et
5.30b ). Elles sont probablement dues & des variations des conditions climatiques dans le
laboratoire.

Par ailleurs, 1'évaporation calculée a partir des mesures d'atténuation gamma est la seule i
présenter des fluctuations dont la période est inférieure & un jour. Ces fluctuations sont sans
doute liées & une correction imparfaite des dérives de I'électronique de la chaine de comptage
gamma avec la température.
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25. EVOLUTION DES TENEURS EN EAU LOCALES

Contrairement 2 I'évolution des teneurs en eau moyennes, 1'évolution des humidités locales
refléte des différences de comportement marquées entre les trois échantillons.

Pour I'échantillon 1 , l'évolution des humidités pondérales est monotone ( Fig. 5.31 ). Les
humidités décroissent rapidement au début, puis de plus en plus lentement. Les gradients
verticaux d'humidité tendent d'abord & augmenter (2 partir du jour 2 ), puis tendent i se
stabiliser (entre jour 6 et l'arrét de l'expérience).

Pour I'échantillon 2 , on observe une évolution des humidités pondérales en trois étapes ( Fig.
5.32 ). Dans un premier temps (entre le jour 2 et le jour 3.5 ), les humidités décroissent
rapidement et successivement aux différentes cotes; puis leur évolution ‘est plus lente et elles
tendent vers une méme valeur (environ 0.30 g.g'1 ). Dans un deuxiéme temps (entre le jour
3.5 et le jour 5), les humidités diminuent presque la méme vitesse & toutes les cotes; compte
tenu de la précision des mesures, les profils sont uniformes et tendent vers 0.20 g.g-! environ.
Dans un troisiéme temps (entre le jour 5 et le jour 16), les humidités évoluent d'une maniére
analogue a celle de la structure continue; les gradients de teneur en eau tendent 3 diminuer &
partir du dixi¢me jour. Pour 1'échantillon 2 ( Fig. 5.32 ), la rupture de pente dans 1'évolution
de humidités se produit pour une humidité supérieure au point d'entrée d'air des agrégats. Ce
comportement de 1'€chantillon 2 ne peut &tre mise en relation de fagon simple avec l'analyse
des systémes de porosité. La transition entre la premiére phase et la seconde dans 1'évolution
des humidité pourrait s'expliquer par une vidange de gros pores suivie de celle de pores plus
petits; mais cette transition ne se produit pas au point d'entrée d'air des agrégats (de 1'état
initial). Des mesures complémentaires seront nécessaire pour proposer une interprétation

(chapitre 6).

Pour I'échantillon 3 , l'évolution des humidités pondérales est caractérisée par deux phases
trés marquées ( Fig. 5.33 ). Dans un premier temps (entre le jour 2 et le jour 5 ), les humidités
décroissent rapidement et successivement aux différentes cotes; puis leur évolution est plus
lente et elles tendent toutes vers une méme valeur (environ 0.26 g.g-1 ). Dans un deuxiéme
temps (entre le jour 5 et le jour 14), les humidités évoluent d'une maniére analogue 2 celle de
la structure continue: d'abord assez rapidement (jusqu'au jour 9), puis plus lentement. Ce
comportement de l'échantillon 3 s'interpréte bien a partir de l'analyse des systémes de
porosité. La transition entre les deux phases d'évolution des teneurs en eau pondérales
correspond a la teneur en eau au point d'entré d'air des agrégats (de 1'état initial). Ainsi, la
premiére phase s'expliquerait par une vidange des pores structuraux, distincte de la deuxiéme
phase qui serait la vidange des pores texturaux.
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(SD : incertitude théorique sur les mesures).
(a) évolution des teneurs en eau a différentes cotes (en paramétre)

(b) profils de teneurs en eau entre le début et la fin de 'expérience
(Espacement entre les profils = 12 heures )

L¢



<
o T
w.
pid -
@
8
2
o
8 o
= Q
[~}
Q.
]
=
5
E
=]
=
s
o. 1 1 1
o
2 4 6 8 10 12 14 16
temps (jour)
(=] T T
SO S .
£
8
5
Q (2] -
g
[=
8
g
['%
QI L
Il.i -
b
(? L 1 '
0.0 0.1 0.2 0.3 0.4
Humidite ponderale (kg.kg-1)
Figure 5.32 - Données gammamétriques obtenues sur 1'échantillon 2

(SD : incertitude théorique sur les mesures).
(a) évolution des teneurs en eau 2 différentes cotes (en paramétre)

(b) profils de teneurs en eau entre le début et la fin de I'expérience
(Espacement entre les profils = 8 heures )
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(a) évolution des teneurs en eau 2 différentes cotes (en paramétre)

(b) profils de teneurs en eau entre le début et la fin de I'expérience
(Espacement entre les profils = 12 heures )



3. CONCLUSION DU CHAPITRE

Un dispositif expérimental de Ilaboratoire a été mis au point la caractérisation
hydrodynamique d'une colonne de sol verticale, soumise 4 la surface 2 un flux évaporatif:

(a) Le potentiel de 1'eau dans le sol est suivi avec des microtensiomeétres associés a des
capteurs de pression. La précision des mesures tensiométriques est de l'ordre de + 5 mm
(pendant plusieurs jours). Le temps de réponse des tensiométres est de quelques minutes
pour un échelon de plusieurs métres. Les microtensiométres présentent parfois un
comportement interprété par un retard a la cavitation de l'eau. Tous ces résultats sont

satisfaisants.

(b) Les masse volumiques du sol sont déterminées localement par atténuation gamma
double-source, en début et en fin d'expérience. Les dérives li€es a l'électronique de la
chaine de comptage gamma sont en grande partie corrigées. Une analyse théorique de
l'incertitude a permis d'optimiser les conditions de mesure et de vérifier que la précision
théorique des mesures gammamétriques est en accord avec les données de la littérature.
Dans nos conditions de travail, cette précision théorique est de l'ordre de + 0.02 g.cm™3
pour les masse volumique locales.

(c) Pour des raisons de précision des mesures, et en admettant que le sol est peu
déformable, les teneurs en eau locales sont déterminées par atténuation gamma mono-
source cesium. La précision théorique des mesures d'humidité est fortement dépendante de
la précision des mesures de masse volumique (quand cette précision est supérieure a + 0.01
g.cm3 ). Pendant les expériences, une analyse préalable nous a conduit A proposer un
calage des profils de masse volumique des échantillon étudiés pour calculer ensuite les
humidités par atténuation gamma mono-source; on a vérifié que ces profils de masse
volumique n'étaient pas en désaccord avec l'incertitude théorique sur les masses

volumiques.

La précision des mesures semble compatible avec une mise en oeuvre des méthodes de
caractérisation hydrodynamique qui ont été proposées ( partie II ). Des expériences ont alors
été réalisées. Elles concernent trois échantillons d'un méme sol, qui est peu gonflant (texture
limoneuse a 11% d'argile). Les échantillons sont des massifs d'agrégats compactés a différents

indices des vides:

(a) Les écarts de masse volumique dans les échantillons sont inférieurs 2 0.05 g.cm3 pour
les échantillons 1 (trés compact€) et 2 (moyennement compacté), et atteignent 0.10 g.cm-3
pour l'échantillons 3 (peu compacté). Pendant une expérience, la variation de masse
volumique des échantillons due au retrait est inférieure 2 0.05 g.cm3 . Ces mesures de
masse volumique permettront de tester les hypothéses d'uniformité et de rigidité des
échantillons faites pour la caractérisation hydrodynamique du sol.
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(b) Le suivi des profils dhumidité traduit des différences de comportement qui sont
marquées entre les échantillons. Pour des conditions de demande climatique assez stables,
I'évolution des humidités dans I'échantillon 1 est monotone. Au contraire, 1'évolution des
teneurs en eauw pondérale de l'échantillon 3 se produit en deux étapes, qui s'expliquerait
bien par une vidange des pores structuraux suivi d'une vidange des pores texturaux. Entre
ces deux extremes, l'évolution des humidités dans I'échantillon 2 est plus compliquée: elle
présente trois phases, qui ne peuvent pas étre mise en relation de fagon simple avec

'analyse des systémes de porosité.
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CHAPITRE 6. CARACTERISATION HYDRODYNAMIQUE DES
ECHANTILLONS ET DISCUSSION

1. ANALYSE DES HYPOTHESES FAITES POUR LA CARACTERISATION DU SOL

Les profils d'humidité volumique obtenus pour les échantillons permettent de calculer des
flux d'eau par rapport & un observateur fixe et concernant 2 la fois le transferts d'eau en phase
liquide et en phase gazeuse. Les mesures tensiométriques correspondent 3 la somme des
composantes matricielle, de pression et pneumatique du potentiel total de 1'eau; la composante
osmotique du potentiel de 1'eau n'est pas mesurée (en supposant que la présence de solutés ne
perturbe pas la mesure tensiométrique).

Or, la conductivité hydraulique est le rapport d'un flux d'eau liquide par rapport & la phase
solide et d'un gradient de potentiel total. D'autre part, la courbe de rétention est la relation
entre la teneur en eau et le potentiel matriciel de l'eau. Pour pouvoir déterminer
expérimentalement les propriétés hydrodynamiques du sol, il a fallu faire plusieurs
hypothéses (chapitre 1). Dans ce paragraphe nous allons ticher d'évaluer le poids des
hypothéses qui nous paraissent les plus fortes pour la caractérisation hydrodynamique des
échantillons: le flux de vapeur d'eau et le flux de la phase solide sont-ils négligeables par
rapport au flux d'eau liquide ? Les gradients de potentiel osmotique sont-ils négligeables
devant les gradients de potentiel matriciel ? Le potentiel de pression est-il négligeable devant
le potentiel matriciel ?

11. COMPOSANTES DU POTENTIEL DE L'EAU

111. Potentiel de gonflement

Le potentiel de gonflement peut €tre calculé si on connait la courbe de retrait du sol et les
profils de masse volumique séche dans I'échantillon (Philip 1969, Vauclin 1987):

2
wp_(z) = JZO p(z) Pm dz (613.)
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p =(1+w) py (6.1b)
Py = (1/pe) (1pg)/dw (6.1c)

Pp : potentiel de gonflement (m )

P, : pente de la courbe de retrait (-)

z : profondeur (m)

zg : surfacedusol (zy=0)

p : masse volumique Aumide du sol ( g.cm-3)
P4 : masse volumique du sol ( g.cm™3)

P, : masse volumique de I'eau ( g.cm)

® : bumidité pondérale (g.g1)

Pour calculer P, , on suppose que la courbe de retrait d'un échantillon est parallgle  celle des
agrégats dans l'état initial ( Fig. 1.3 ). De plus, les gradients de masse volumique et de teneur
en eau étant faibles dans les échantillons, on admet pour estimer Yp que le profil de densité
humide dans le sol est uniforme pour une humidité moyenne donnée:

1l"p(z) = p Py (z-2) (62)
p : masse volumique humide moyenne du sol entre zg et z ( g.cm™3)

L'échantillon qui présente le retrait le plus important pendant les expériences est 'échantillon
1 (le plus compacté). Pour les expériences, on majore donc | Pp | en estimant sa valeur 2 la
base ( z - zg = 6 cm ) de I'échantillon 1 ( Tab. 6.1 ). Nous obtenons les ordres de grandeur
suivant: (i) aux humidités inférieures au point d'entrée d'air des agrégats, p €St minoré par - 1
cm, ce qui est négligeable par rapport aux valeurs de v, mesurées; (ii) aux humidités
supérieures au point d'entrée d'air des agrégats, Yp est minoré par - 10 cm.

Tab. 6.1 - Estimation du potentiel de pression pour trois humidités, 3
la base de 1'échantillon 1 (le plus compacté).

w p Py Yp
(ggh) (g.cm™3) (cm3.g'h) (cm)
0 1.56 0.1 0.9
w2 - dw 1.92 0.1 1.0

ol + 1.92 1.0 10.0
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112. Potentiel osmotique

Le potentiel osmotique peut €tre calculé a partir de la composition chimique de la solution du
sol. Cette composition a été déterminée sur une pite saturée du sol étudié.

Une estimation simple du potentiel osmotique peut étre faite avec la loi de Van't Hoff , qui
s'applique pour des concentrations faibles en solutés (inférieures a 10-3 mol.I'1 ). Ce calcul est
trés simplifié par rapport a la réalité, car il ne tient pas compte des équilibres chimiques entre
les solutés et de la charge des ions:

Yo = Pu8 RT % ¢ (6.3)

Y, : potentiel osmotique de la solution (m )

c; : concentration d'une espéce en solution ( mol.m-3 )
R : constante des gaz parfaits ( 8.32 J.K.mol 1)

T : température absolue (environ 300 K)

g : accélération de la pesanteur (9.81 m.s-2)

P : masse volumique de I'eau ( environ 1000 kg.m-3)

Un modéle géochimique plus complexe a été aussi utilisé pour estimer vy, . Ce modéle
d'association ionique tient compte d'un grand nombre de réactions chimiques possibles pour
calculer l'activité de l'ean (Valles 1985). Selon Vallés (communication personnelle) cette
méthode d'estimation du potentiel osmotique est une des plus performantes 2 I'heure actuelle.

Pour des teneurs en eau correspondant A la gamme de mesure tensiométrique, les valeurs
calculées de 1, varient entre -6 et -20 m ( Fig. 6.1 ). Ainsi, la composante osmotique du
potentiel chimique de I'eau dans le sol serait trés supérieure 2 la composante matricielle. Au
fur et a mesure du desséchement des échantillons, la valeur calculée de v, diminuerait plus

rapidement que celle de vy, .

12. COMPOSANTES DES GRADIENTS DE POTENTIEL

121. Gradients de température

La température de la surface des échantillons a été mesurée avec un radiométre infra-rouge; a
la précision du radiométre prés ( = 0.5 °C ) nous n'avons pas trouvé de différence entre la
surface des échantillons (théoriquement plus froide) et la température mesurée en plusieurs
points au voisinage de I'échantillon. Par la suite, nous admettrons qu'il 'y a pas de gradient de
température dans les échantillons.
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122. Gradients de potentiel osmotique

Etant donné la valeur des potentiels osmotiques calculés, il est important de savoir s'il existe
ou non des gradients de potentiel osmotique dans le.sol quand on cherche i déterminer la
conductivité hydraulique.

Cette question semble difficile & résoudre aussi bien sur le plan expérimental que sur le plan
théorique. Nous ne connaissons pas d'étude qui répondent de fagon concréte i ce probléme.
Dans la modélisation des transferts d'eau dans le sol, on considére habituellement que le sol
n'est pas un milieu hémi-perméable: pour des conditions transitoires il est admis a priori que
les solutés sont capables de migrer dans le sol suffisamment vite pour qu'il n'y ait pas de
gradient de potentiel osmotique. Pourtant, en conditions d'évaporation, on sait bien que la
surface est une membrane hémi-perméable: les solutés tendent donc A s'y accumuler, et
éventuellement & précipiter. De plus, pour qu'il n'y ait pas de gradient de potentiel osmotique
dans le sol, les solutés devraient diffuser & contre-courant du flux d'eau; or le coefficient de

diffusion d'un soluté diminue trés vite avec la teneur en eau.

Barnes (1989) propose un modele décrivant le transfert d'eau couplé avec un (éventuellement
plusieurs) ion(s). Il simule un phénomeéne de redistribution horizontal et trouve que le profil
de concentration du soluté ne présente pas de gradient, sauf aux faces de la colonne dans une
zone peu étendue par rapport 2 la longueur totale de la colonne. Cette simulation ne
correspond qu'a une seule espéce ionique, et n'est pas comparée 2 des données
expérimentales.

Pour un régime stationnaire, il n'y a pas de gradient de potentiel osmotique dans le sol: on
pourrait donc comparer la détermination de la conductivité hydraulique avec une méthode
stationnaire et avec une méthode transitoire. En général, ce type de comparaison porte sur des
échantillons différents d'un méme sol, et les valeurs de conductivité déterminées par les
différentes méthodes correspondent & des domaines différents de teneur en eau. Ainsi la
méthode de Wind (1968) a été comparée aux méthodes stationnaires de la "crofite" (Bouma
1977, van Boheemen et Humbert 1984) et de "l'infiltrométre a aiguille” (Stolte et Veerman
1991): pour des échantillons de sol limoneux ou sableux, les relations K(,;) obtenues se
rejoignent, 3 un ordre de grandeur prés.

La mesure psychrométrique tiend compte du potentiel osmotique de I'eau, mais elle est peu
précise: le potentiel de l'eau ne peut €tre mesuré qu'en dessous de -20 m environ, avec une
précision d'environ = 10 m (Bruckler 1984). II nous semble que la mise au point d'un
tensiomeétre osmotique serait une possibilité intéréssante pour estimer l'importance des
gradients de potentiel osmotique dans un sol en régime transitoire.

Bien qu'il nous paraisse important de vérifier cette hypothése, nous admettrons par la suite
qu'il n'y a pas de gradient de potentiel osmotique dans les échantillons de sol étudié en accord
avec la littérature (Letey et al. 1969, Barnes 1989).
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13. COMPOSANTES DES FLUX D'EAU

131. Flux de vapeur d'eau

Pour estimer I'importance des flux de vapeur d'eau dans le sol par rapport aux flux d'eau
liquide, on suppose que le flux d'eau total peut s'exprimer comme une somme de ces deux
flux. En général, une telle décomposition du flux d'eau est certainement trés schématique; elle
semble acceptable pour un massifs d'agrégat peu compacté et 2 une humidité inférieure au
point d'entré d'air des agrégats: les transferts en phase gazeuse se produiraient surtout dans les
pores structuraux, alors que les transferts en phase liquide auraient lieu dans les agrégats. On

a.
q = q +qg (6.4)

q : densité volumique de flux d'eau totale ( m.s*1)
qp : densité volumique de flux d'eau en phase liquide ( m.s1)
qg : densité volumique de flux d'eau en phase gazeuse (m.s'1)

En supposant des conditions isothermes, les flux en phase gazeuse dans le sol sont estimés i
partir de la loi de Fick:

Qy = - Dy dc/dz (6.5)

D, : coefficient de diffusion de la vapeur d'eau dans le sol (m.s2)
c : concentration de la vapeur d'eau dans le sol ( mol.m-3)

On suppose que la vapeur d'eau est un gaz parfait:
c=p/(RT) (6.6)

p : pression partielle de la vapeur d'eau dans le sol ( Pa)
R : constante des gaz parfaits ( 8.32 J.K.mol"1)
T : température absolue (environ 300 K)

En condition d'équilibre thermodynamique, la pression partielle de vapeur d'eau est reliée au
potentiel chimique de 1'eau par la relation de Kelvin:

p = p, - (MOYw/RT) 6.7)

Yy, : potentiel chimique de l'eau (m )
py : pression de vapeur d'eau saturante dans le sol ( Pa)
M, : masse molaire de l'eau ( kg.mol'1)
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Pour estimer le coefficient de diffusion de la vapeur d'eau dans le sol, on suppose qu'il est
proportionnel a celui du krypton dans le sol, le coefficient de proportionnalité étant le rapport
des coefficients de diffusion dans l'air. Le coefficient de diffusion en phase gazeuse de 85Kr a
€té déterminé avec le dispositif décrit par Renault (1988) pour des massifs d'agrégats du sol
étudié ( Fig. 6.2'). On en déduit que le coefficient de diffusion de la vapeur d'eau est majoré
par 10-5 m2.s-! pour les échantillons étudiés.

Nous supposons que les flux en phase gazeuse seront surtout importants par rapport au flux en
phase liquide vers la surface de 1'échantillon 3 (le moins compacté). Pour le calcul de la
conductivité hydraulique avec la méthode de référence, on majore donc le rdle des flux en
phase gazeuse en les calculant pour cet échantillon & la cote -10 mm , qui est la premigre cote
de mesure par rapport 4 la surface ( Tab. 6.2 ). Ainsi, les flux de vapeur d'eau sont
probablement négligeables par rapport aux flux d'eau en phase liquide, pour les échantillons
étudiés et en dessous de -1 cm de profondeur.

Tab. 6.2 - Estimation du flux d'eau en phase gazeuse pour deux
gammes humidités, et pour I'échantillon 3 (le moins compact§).

gamme de cote dy,/dz q qg qg/ q
(m) (mm) (mml) (msl) (ms?)

02-12 <-10 < 300 >2108% < 21011 <0.001
-123-30 <-25 < 500 >310° < 21010 <007

132. Flux de la phase solide

Pour comparer le flux de la phase solide par rapport au flux d'eau, nous suivons l'approche
décrite par Angulo (1988). La vitesse d'écoulement de I'eau par rapport & un observateur fixe (
Va/o ) €8t 1a composition de la vitesse d'écoulement de I'eau par rapport a la phase solide (
Va/s ) €t de la vitesse de la phase solide par rapport & l'observateur fixe ( Vs/o ):

Voo = Vays * Vsio (6.8a)
On en déduit la relation entre les flux d'eau et de la phase solide:
oo = 9a/s + ( 8P4/ Pd) dsso (6.8b)

Qu/o : densité de flux volumique d'eau par rapport A I'observateur fixe ( m.s'1)
Qqys : densité de flux volumique d'ean par rapport 2 la phase solide ( m.s-1)
qg/o : densité de flux volumique de solide par rapport & I'observateur ( m.s™1)



Nous supposons que le flux de la phase solide sera surtout important par rapport au flux d'eau
a la surface de l'échantillon 1 (dont le retrait est le plus important). Pour le calcul de la
conductivité hydraulique avec la méthode de référence, on majore donc le réle du flux de la
phase solide en ¢ calculant pour cet échantillon  1a cote -10 mm , qui est la premigre cote de
mesure. Il n'est pas possible de calculer précisémment le flux de la phase solide, car nous ne
disposons que de deux profils de masse volumique, au début et 2 la fin de I'expérience: nous
estimons ce flux en supposant qu'il est constant durant I'expérience ( Tab. 6.3 ). Dans la
gamme tensiométrique, le flux de la phase solide représenterait moins de 2% du flux d'eau
apparent; pour des valeurs de Y, supérieures a4 -30 m , le flux de la phase solide
représenterait moins de 15% du flux d'eau apparent.

Tab. 6.3 - Estimation du flux de la phase solide pour deux gammes
humidités, a 1a cote -1 cm de 1'échantillon 1 (le plus compactg).

gamme de Y, Vaw/o Vsio Vsio/ Voro
(m) (m.s1) (mst)
02a-10 > 6108 < 109 < 0.017
-10a-30 > 7109 < 109 < 0.14

14. CONCLUSION SUR LES HYPOTHESES

Pour les échantillons €tudiés, les calculs d'ordre de grandeur montrent que:

(a) Dans la gamme de potentiel matriciel étudiée (0 2 -30 m) et en dessous de -10 mm de la
surface de sol, le flux d'eau en phase vapeur et le flux de la phase solide sont négligeables
par rapport au flux d'eau liquide.

(b) Le potentiel de pression est seulement négligeable par rapport 4 ¢, pour des humidités
pondérales inférieures au point d'entrée d'air des agrégats; au dessus de cette valeur, la
relation établie entre la mesure tensiométrique et une humidité correspondante n'est pas
strictement la courbe de rétention.

(c) D'apres les calculs, le potentiel osmotique n'est jamais négligeable par rapport au
potentiel matriciel. Cela pose la question de l'existence de gradients de potentiels
osmotiques dans le sol et de I'importance des transferts couplés eau - solutés. N'ayant pas
de réponse précise A ce probléme et en accord avec la littérature, nous admettons pour la
caractérisation hydrodynamique que les gradients de potentiel osmotique sont négligeables
dans les calculs.
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2. CARACTERISATION HYDRODYNAMIQUE DES ECHANTILLONS

Les résultats expérimentaux permettent de faire des remarques concernant la mise en oeuvre
des méthodes de caractérisation hydrodynamiques qui viennent compléter celles qui ont été
faites 2 partir des expériences fictives; ces remarques sont regoupées dans l'annexe G. Dans ce
paragraphe, on présente les résultats obtenus avec les différentes méthodes.

21. CARACTERISATION VERS LES FAIBLES HUMIDITES

211. Méthode de référence (gamme des mesures tensiométrique)

Les caractéristiques numériques des calculs sont reportées au Tableau 6.4 . Les propriétés
hydrodynamiques correspondant aux différentes cotes de chaque échantillon sont regroupées
et lissées ( Fig. 6.3 ).

212. Méthode de référence (hors de la gamme des mesures tensiométrique)

Pour déterminer des valeurs de conductivité hydraulique hors de la gamme tensiométrique, on
extrapole les valeurs de potentiel matriciel & partir des teneurs en ean mesurées et d'une
courbe de rétention. Cette courbe de rétention correspond 4 la formule de van Genuchten
(1980) calée sur la courbe de rétention de I'échantillon dans la gamme tensiométrique (-6 m 2
-10 m ) et sur la courbe de rétention des agrégats non compactés obtenue sur presse i
membrane (-50ma-99 m).

Pour les échantillons 1 et 3 , les courbes de rétention extrapolées sont représentées 2 la figure
6.4a . Les courbes de conductivité hydrodynamiques lissées sont représentées  la ( Fig. 6.4 ).

213. Comparaison entre la méthode de référence et la méthode de Wind

Plusieurs profils d'humidité estimés de fagon indépendante avec la méthode de référence et la
méthode de Wind sont comparés ( Fig. 6.5 ) . En général, la forme des profils d'humidité est
en bon accord. Pour I'échantillon 3, un biais existe pour les profils déterminés 2 102 et 4 114
heures. Ce biais s'explique par un probléme technique: l'accord entre les mesures
gammameétriques et les mesures gravimétriques n'était pas trés satisfaisant dans la gamme de
teneur en eau comprise entre 0.30 et 0.45 g.g1 (écarts compris entre 0.015 et 0.020 gg).
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Tableau 6.4 - Caractéristiques numériques des traitements lors de la
caractérisation hydrodynamique des échantillons par la méthode de référence.

échantillon N° 1 N° 2 N° 3 N° 1 N° 3
calcul avec
les mesures oui oui oui non non
tensiométriques
gamme de
potentiel 0 a -14 0 a -11 0 a -12 -6 a -33 -6 a =23
cotes de 10,15, 10,20, 15,20, 15,20, 25,30,35,
calcul (mm) 20,25,50 30,40,50 30,40,50 30,40,50 40,45,50
différence
entre cotes 25 30 10 10 5
maximum (mm)
borne
supérieure du 2 2 5 12 12

pas de temps (h)

gradient de
potentiel 300 100 300 500 500

maximum (m.m~1)

flux minimum
calculé 3 10-8 10-8 4 10-9 2 10-° 10-9

(m.s‘l)
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Les courbes de rétention obtenues par la méthode de référence et la méthode de Wind sont en
bon accord ( Fig. 6.6 ): pour une humidité donnée, les écarts de potentiel matriciel sont
inférieurs a 0.5 m . En général, ’accord est satisfaisant pour les courbes de conductivité
hydraulique: 1’allure des courbes déterminées avec les deux méthode est globalement la
méme. Pour chaque relation K(6) le nuage de points obtenu avec la méthode de Wind n’est
pas plus dispersé que celui obtenu avec la méthode de référence. Pour une humidité donnée,
les écarts entre les courbes moyennes de conductivité hydrodynamiques sont inférieurs a 0.25
ordre de grandeur, soit un écart relatif sur les conductivités hydrodynamiques moyennes
inférieur a 60 %. Localement, la forme des relations K(6) est un peu différente ( Fig. 6.6¢ ) et
les changements de pente sont moins brusques avec la méthode de Wind ( Fig. 6.6f ); cela
peut s’expliquer par ’approximation de la courbe de rétention par une forme analytique.

22, CARACTERISATION VERS LES FORTES HUMIDITES

221. Conductivité hydraulique a saturation

Nous avons essayé de déterminer-1a conductivité hydraulique & saturation sur des échantillons
préparés dans les mémes conditions que les échantillons 2 et 3 . La méthode consiste A
imposer aux faces de I’échantillon une différence de charge constante; le dispositif de mesure
( Photo 3 ) est proche de celui décrit par Fiés (1982). Pour un échantillon de masse volumique
1.32 g.cm™3 (comparable & I’échantillon 2) on vérifie la loi de Darcy et on en déduit une valeur
pour K, ( Fig. 6.7a ). Pour un échantillon moins compacté ( masse volumique 1.06 g.cm™3)
I’écoulement en conditions saturées est trop rapide pour que 1’on parvienne a se placer dans les
conditions d’application de la loi de Darcy ( Fig. 6.7b).

Pour un échantillon a structure continue une méthode & charge variable (Klute et Dircksen
1986) semble mieux adaptée, car la valeur de K, est probablement faible dans la pratique (
moins de 10-7 m.s'1 ). Un dispositif fonctionnant de fagon satisfaisante n’a pas pu étre mis au
point. D’autre part, il est certainement difficile de préparer deux structures "continues"
identiques avec le dispositif de compactage employé (voir paragraphe 3).

222. Méthode inverse

Pour I’échantillon 1 , nous avons commencé par tester 1’ajustement du modele K(8) log-
linéaire dans la gamme de ;, entre -2 et -10 m . Pour une somme des carrés non pondérée, la
surface de réponse obtenue a la méme forme que celle obtenue avec les expériences fictives (
Fig. 6.8 ). Par ailleurs, on constate qu’a partir d’une estimations initiales des paramétres on
peut de trouverle minimum global de la surface de réponse, sans atteindre la plus petite
somme des carrés: ce résultat traduit I’existence de minima locaux et justifie une analyse
détaillée de la surface de réponse. Par ailleurs, il existe un désaccord entre la relation K(6)
correspondant & la plus petite somme des carrés obtenue et la relation calculée avec la

méthode de référence ( Fig. 6.9 ).
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Nous pensons que ce désaccord est du i la méthode inverse, et qu’il s’expliquerait par un
mangque de "flexibilit€" du modele analytique ajusté pour décrire la relation K(8) . Pour tester
cette hypothese, la méthode inverse est appliquée 4 1’échantillon 1 , sur deux gammes peu
différentes de 1, ; pour limiter le probléme de I’unicité de la solution, la relation K(B) est
décrite par le modeéle de Mualem - van Genuchten et seul le paramétre K est ajusté. On
constate que 1’ajustement dépend beaucoup de 1a gamme considérée pour y,,, ( Fig. 6.10).

Ces résultats montrent la difficulté de la mise en oeuvre de la méthode inverse. Finalement, il
n’a pas été possible de trouver des ajustements satisfaisants pour les trois échantillons au
voisinage de la saturation, méme en travaillant sur des gammes de 1, étroites.

23. SYNTHESE DES RESULTATS

Seulement quelques valeurs de conductivité conductivité hydraulique ont pu étre déterminées
au dessus du point d’entrée d’air des agrégats, la méthode inverse n’ayant pas permis d’obtenir
des estimations satisfaisantes. L’essentiel des valeurs calculées de conductivité hydraulique
ont €té obtenues avec la méthode de référence, jusqu’a des valeurs pour vy, de -30 m . Pour
comparer les propriétés hydrodynamiques des différents échantillons, les propriétés
hydrodynamiques ont été normalisées a 20 °C . Les propriétés hydrodynamiques des
échantillons sont représentées en fonction de 1’humidité pondérale: courbes de rétention
Yn(w) (Fig. 6.11 ) et courbes de conductivité hydraulique K(w) ( Fig. 6.17 ).

3. MISE EN RELATION DES PROPRIETES HYDRODYNAMIQUES AVEC
L'ANALYSE DE POROSITE

31. ANALYSE DES COURBES DE RETENTION

311. Forme des courbes

La courbe de rétention de I’échantillon 3 présente dans la gamme de mesure tensiométrique
deux domaines ( Fig. 6.11):

(2) Un premier domaine en forme de S correspond aux humidités supérieures au point
d’entrée d’air des agrégats (visible en représentation logarithmique: Fig. 6.12a ); les teneurs
en eau varient trés vite en fonction du potentiel hydrique.

(b) Un deuxiéme domaine en forme de S correspond aux humidités pondérales inféricures
au point d’entrée d’air des agrégats; la courbe de rétention suit alors celle obtenue pour des

agrégats de 1’état initial.
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La courbe de rétention de I’échantillon 2 présente dans la gamme de mesure tensiométrique
trois domaines ( Fig. 6.11 ):

(a) Un premiér domaine en forme de S correspond aux teneurs en eau pondérales
comprises entre le point d’entrée d’air structural et une humidité égale 2 0.30 g.g! (visible
en représentation logarithmique: Fig. 6.12b ); les teneurs en eau varient trés vite en
fonction du potentiel hydrique.

(b) Un deuxiéme domaine (approximativement en forme de S ) correspond aux teneurs en
eau pondérales comprises entre 0.22 g.g*! et 0.28 g.g-1 ; dans ce domaines les courbes de
rétention correspondant aux différentes cotes de 1’échantillon présentent une variabilité
plus importante.

(c) Un troisitme domaine en forme de S correspond aux teneurs en eau pondérales
inférieures au poins d’entrée d’air des agrégats; la courbe de rétention ne suit pas
exactement celle obtenue pour des agrégats de 1’état initial.

La courbe de- rétention de 1’échantillon 1 présente dans la gamme de mesure tensiométrique
deux domaines ( Fig. 6.11 ):

(a2) Un premier domaine en forme de S correspond a la gamme réduite des teneurs en ean
comprises entre le point d’entrée d’air structural et une humidité proche du point d’entrée
d’air des agrégats.

(b) Un deuxiéme domaine en forme de S correspond aux teneurs en eau pondérales
inférieures au point d’entrée d’air des agrégats; la courbe de rétention ne suit pas celle
obtenue pour des agrégats de 1’état initial.

312. Hypothéses

Pour I’échantillon 3 , les deux domaines de variation, délimités approximativement par la
teneur en eau au point d’entrée d’air des agrégats (de 1’état initial) sont en accord avec
’interprétation proposée en conclusion de la partie I : quand le potentiel hydrique du sol
diminue, on assiste d’abord a une vidange des pores structuraux, et ensuite i une vidange des
pores texturaux. En dessous du point d’entrée d’air des agrégats, la relation v, (w) de cet
échantillon coincide avec celle obtenue, sur presse 2 membrane, pour des agrgégats dans 1’état
initial.

Cependant, pour les échantillons 1 et 2, les courbes de rétention obtenues présentent des
particularités qui sont en contradiction avec nos hypothéses de travail. On remarque surtout
que ces courbes de rétention ne coincident pas avec celle des agrégats de I’état initial, pour
des humidités pondérales inférieures au point d’entrée d’air des agrégats. Les écarts observés
entre les courbes de rétention sont importants dans la pratique: ainsi pour une valeur de ¢y,
égale 4 -6 m, on trouve un écart d’humidité de 0.04 g.gl entre la courbe de rétention des
agrégats de I’état initial et celle de 1’échantillon 1 . Cet écart ne peut étre expliqué seulement
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par une rétention d’eau dans les pores structuraux car la porosité structurale de 1’échantillon 1
est trop faible. De plus les courbes de rétention des échantillons se rejoignent vers 1y, égal A -
4 m.

Pour expliquer I’€cart entre les courbes de rétention des échantillons 1 et 2 par rapport 2 celle
des agrégats dans 1’état initial, nous supposons qu’une modification de la forme des pores
lacunaires s’est produite sous I’effet du compactage des massifs, dans les agrégats ou @ la
périphérie des agrégats. S’il y a eu diminution de la taille des pores texturaux dans les
agrégats, elle s’est produite pour une faible variation de volume: cela s’expliquerait par une
diminution du diametre des sections d’étranglement des pores lacunaires (tassement textural

dans le sens défini au chapitre 1).

D’autres explications peuvent &tre fournies, qui remettent en question les résultats
expérimentaux: probléme métrologique (temps de réponse des tensiométres, transferts d’eau
pas seulement verticaux); piégeage d’eau dans le sol du & une forte évaporation et/ou
décollement des agrégats avec le retrait; modification de la périphérie des agrégats pendant la
fabrication des massifs (les agrégats €tant soit compactés a I’air, soit plongés dans 1’eau);
préparation des agrégats avant le compactage mal contrdlée. Il faut donc vérifier I’explication

proposée.

La courbe de rétention de 1’échantillon de masse volumique 1.32 g.cny3 présente aussi une
allure plus complexe au voisinage du point d’entrée d’air des agrégats qu’il faut expliquer.

313. Vérification de I'hypothése de compactage textural

Mesures faites sur des agrégats provenant des échantillons

A la fin de chaque expérience, des agrégats (diamétre 2 & 3 mm) ont été prélevés a partir des
massifs secs. Des mesures de masse volumique ont été réalisées sur ces agrégats avec la
méthode du pétrole (2 répétitions). On considére que la précision des mesures de masse
volumique est de 0.01 g.cm™3 (Stengel 1983):

(a) Pour I’échantillon 3 , la masse volumique des agrégats ( 1.63 g.cm3 ) est identique 2
celle des agrégats secs provenant de 1’état initial ( 1.64 g.cm3 ).

(b) Pour I’échantillon 2 , 1a masse volumique mesurée sur les agrégats ( 1.56 g.cm3 ) est
trés inférieure a celle des agrégats secs de 1’état initial. De plus, on voit a 1’oeil nu sur ces
agrégats secs de fines fissures. Lors du compactage, les agrégats ont donc probablement
€té brisés: la distribution de taille des pores serait tri-modale, ce qui expliquerait la
difficulté pour interpréter, avec ’analyse de porosité, la forme de la relation v, (8) au
voisinage du point d’entrée d’air des agrégats.

(c) Pour 1’échantillon 1, la masse volumique mesurée sur les agrégats ( 1.63 g.cm3 ) est
identique a celle des agrégats de 1’état initial: la mesure de masse volumique ne confirme

pas ’hypothése d’un tassement intra-agrégats.
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Des courbes porosimétriques ont été déterminées pour des agrégats secs issus des
échantillons. Bien que les différences observées soient petites par rapport a la sensibilité du
porosimeétre & mercure (Fiés, communication personnelle), il apparait un classement des
points d’inflexions des courbes cumulées d’intrusion du mercure, qui est le méme que celui
des courbes de rétentions obtenues sur les massifs en dessous du point d’entrée d’air des

agrégats ( Fig. 6.13).

En plus du phénomeéne probable de cassure des agrégats de 1’échantillon 2 , ces résultats font
penser que 1’organisation de 1’espace poral dans les agrégats des différents massifs n’est pas
tout a fait la méme. Une expérience complémentaire a été faite pour vérifier ce point et pour

savoir si ces différences étaient liées au compactage.

Expérience complémentaire

Plusieurs massifs d’agrégats ont été préparés avec la presse manuelle (diameétre 7 cm, hauteur
3 cm, compactage a 1’air). Pour des raisons matérielles il n’a pas été possible de mesurer la
pression exercée sur les massifs (chaque compactage a été réalisé en 5 min et suivi d’un temps
de relaxation de 30 min). Aprés chaque compactage le massif est démoulé, puis brisé et
tamisé délicatement pour obtenir des agrégats (diameétre 2 & 3 mm). L’humidité des agrégats
estde 0.22 g.g1.

Les mesures suivantes sont faites: (i) masse volumique des agrégats humides et séchés a
Pétuve (méthode du pétrole, 2 répétitions); (ii) courbes porosimétriques des agrégats secs ;
(iii) courbes de rétention des agrégats humides (pour éviter les problémes de temps d’équilibre
les différents agrégats sont tous disposés sur une méme plaque poreuse ; 1’ordre de
prélévement des agrégats d’une méme plaque est fait en quelques minutes et sans ordre
particulier).

On constate que la masse volumique des agrégats augmente beaucoup avec l’intensité du
compactage exercée sur les massifs ( Fig. 6.14 ). L’écart maximum observé est de 0.10 g.cor3
. Toutefois, pour des agrégats issus d’un massif d’indice des vides structural supérieur a 0.4 ,
les écarts de masse volumique entre les agrégats ne sont pas significatifs. Par ailleurs, la
masse volumique des agrégats sec issus du massif a indice des vide "nul" (masse volumique
1.68 g.cm™3 ) est supérieure i celle des agrégats sec issus de 1’échantillon 1 (masse volumique
1.63 g.cm™3 ); ceci s’expliquerait par le fait que ’échantillon 1 a été compacté dans 1’eau:
I’évacuation de 1’cau a alors du étre limitée par la conductance des plaques poreuses, ce qui
aurait atténué 1’effet du compactage des agrégats. Enfin, pour les différents agrégats, la
variation de masse volumique entre 1’état humide et 1’état sec reste approximativement la
méme; il semble donc, pour la terre utilisée, que 1’effet du compactage correspond surtout a
une translation de la courbe de retrait (par rapport a ’axe du volume massique).
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Les courbes de rétention des agrégats présentent des différences comparables 2 celles
obtenues sur les massifs en dessous du point d’entrée d’air des agrégats ( Fig. 6.15 ). Les
courbes sont classées, méme dans le cas des agrégats pour lesquels il serait difficile de
constater des différences de masse volumique avec la méthode du pétrole. Les courbes se
croisent pour une’ valeur de ¢, d’environ -4 m. Pour une valeur de v, d’environ -6 m, les
différences de teneur en eau pondérale sont environ le double des différences de teneur en eau
a saturation.

Qualitativement, les courbes porosimétriques sont en accord les courbes de rétention ( Fig.
6.16).

Conclusion sur le compactage des massifs d’agrégats

Le compactage des massifs d’agrégats a modifi€ ’organisation inferne des agrégats. Cette
modification s’expliquerait par un resserrement des goulots d’étranglement des pores
lacunaires: étant donné la précision des mesures de masse volumique faites au pétrole on ne
pourrait alors pas savoir a priori, pour le sol étudié, si deux agrégats de méme texture et de
méme porosité auraient ou non les mémes propriétés de rétention.

Ce résultat rend difficile la comparaison et Iinterprétation des propriétés hydrodynamiques
des €chantillons. Un meilleurs contrdle des conditions de compactage des massifs aurait été
souhaitable: la fabrication des échantillons aurait pu étre caractérisée par la mesure des forces
de pression exercées. Une cinétique de compactage plus lente aurait pu moins modifier
I’espace poral textural. Cependant, il faut noter que le tassement textural des agrégats dans des
massifs peu compactés ( masse volumique moyenne 1.1 g.cm™ ) a déja des conséquence sur
la relation 1;,(6) qui peuvent étre mises en évidence. Il faudrait donc savoir si ce phénoméne
peut avoir des conséquences aussi importantes pour d’autres sols.

314. I'hypothése de stabilité de 1'organisation des pores texturaux

Par rapport a d’autre sols, la texture du sol de Montluel correspond 3 une forte sensibilité au
tassement; quelques observations de 1’organisation interne des agrégats montrent ainsi que
Iargile est répartie de facon assez discontinue autour des grains du squelette ( Photos 6 et 7 ).

Quelques études concernent les propriétés de rétention d’assemblages texturaux soumis au
compactage. En laboratoire, Fies et Zimmer (1982) mettent en évidence une diminution
irréversible de la porosité texturale (jusqu’a 15 %) pour un mélange sableux (moins de 10 %
d’argile) sous 1’effet du compactage (oedométre, pressions entre 0.5 et 10 kg.cn? , deux
humidités). Pour un matériau limoneux (20 % d’argile) Touret (1983) n’observe pas de
variation significative de la porosité texturale entre des échantillons compactés statiquement
(oedométre) mais constate que la forme de la courbe porosimétrique est modifiée. Grimaldi
(1981) fait les mémes observations a propos des courbes de rétention d’échantillons limono-
argileux (20 % d’argile) compactés dynamiquement (test Proctor). Un faible tassement
textural pourrait donc passer "inapercu" quand on mesure la porosité texturale, tout en ayant
un effet important sur la courbe de rétention. Cela s’expliquerait pas un rapprochement des
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goulots d’étranglement des pores lacunaires (Grimaldi 1981, Fiés et Zimmer 1982, Touret
1983).

11 existe plusieurs autres études (n’utilisant pas le concept de porosité texturale) qui montrent
qu’une petite variation de la masse volumique du sol peut se traduire par une modification de
la courbe de rétention qui ne peut étre expliquée simplement avec la variation de porosité
(Croney et Coleman 1954, Box et Taylor 1961, Chang 1968, Chang et Warkentin 1968).

32. ANALYSE DES COURBES DE CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE

Les courbes K(w) sont représentées sur la figure 6.17 .

(a) La relation K(w) de I’échantillon 1 a une forme convexe, qui ne présente pas de
rupture de pente marquée. La pente s’accentue pour les humidités inférieures 2 0.10 g.g
1

(b) La relation K(w) de I’€chantillon 2 ne présente pas non plus de rupture de pente
(dans la gamme tensiométrique ol elle a été déterminée). La pente de la courbe est
assez forte au dessus de 0.22 g.g’l (environ) et elle passe au dessus de la courbe de
I’échantillon 1 . En dessous de 0.22 g.g1 , la pente tend & diminuer et les valeurs de
conductivité sont un peu inférieures a celles de 1’échantillon 1 .

(¢) La courbe de conductivité hydraulique de 1’échantillon 3 présente deux ruptures de
pente. Au dessus de 0.22 g.g"1 1a pente est forte. Entre 0.12 g.g-1 et 0.22 g.g1 la pente
est plus faible. En dessous de 0.12 g.g"1, il semble la pente augmente 2 nouveau.

Pour 1’échantillon 3 , la forte pente de la relation K(w) au dessus du point d’entrée d’air des
agrégats peut s’expliquer par un écoulement d’eau dans les pores structuraux. Mais la pente de
cette relation est encore forte jusqu’a une humidité qui est 0.02 g.g'! en dessous de w!a¢ . Cette

petite différence pourrait s’expliquer par des ménisques d’eau entre les agrégats: quand la
teneur en eau diminue, ces ménisques disparaitraient rapidement et auraient une influence

importante sur la surface de contact entre les agrégats.

Pour les faibles humidités (au voisinage de 0.10 g.g'1) "augmentation de pente des courbes de
conductivité hydraulique (échantillons 1 et 3) pourrait s’expliquer par la vidange d’un grand
nombre des pores lacunaires, mais cela est difficile a vérifier avec nos données.

Enfin, pour les humidités inférieures au point d’entrée d’air des agrégats, il semble bien que
I’écoulement de 1’eau soit limité par les surfaces de contact entre les agrégats: les relations
K(w) des échantillons a structure agrégée sont inférieures a celle de la structure quasi-
continue, et les courbes K(w) des échantillons sont approximativement paralléles. En pratique,
1’écart observé entre les courbes K(w) n’est cependant pas trés important: il est au maximum

d’un ordre de grandeur.
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4. ANALYSE DE MODELES DE LA CONDUCTIVITE HYDRAULIQUE

41. MODELES CAPILLAIRES A UNE DIMENSION

Les modeles capillaires a une dimension reposent sur des hypothéses physiques peu réalistes
(chapitre 1). Les résultats expérimentaux obtenus montrent que les propriétés
hydrodynamiques ne peuvent pas étre expliquées uniquement en assimilant le sol 3 un
faisceau de pores cylindriques: ainsi, 1’interprétation des courbes de rétention repose sur
I’existence de goulots d’étranglement dans les pores lacunaires, et I’interprétation des courbes
de conductivité hydraulique est basée sur I’existence de surfaces de contact entre les agrégats.

Ces modgéles sont cependant souvent utilisé€s en science du sol, et simples 2 mettre en oeuvre.
Nous nous proposons donc de tester ces modéles, en suivant les recommandations de leurs
auteurs. Les deux catégories de modeles capillaires a une dimension sont:

(a) Les modeles qui assimilent le comportement du sol & celui d’un tube capillaire
unique et de rayon moyen équivalent (Averjanov 1950, Mualem 1978). Ces modeéles
peuvent étre déja rejetés car ils ne sont pas capable de rendre compte des changements
de pente et de concavité de la relation K(w) de I’échantillon 3 .

(b) Les modeéles qui assimilent le comportement du sol & celui d’un faisceau de tubes
capillaires parralléles et de rayons équivalents (Burdine 1953, Childs et Collis-George
1950, Mualem 1976). Aprés une étude de sensibilité de ces modeles, nous allons les
comparer aux données expérimentales.

La mise en oeuvre des modeles de Burdine (1953), Childs et Collis-George (1950) et
Mualem (1976) est la suivante:

(a) La forme intégrale des modeles est utilisée. Ceci permet de travailler avec une forme
quelconque de la courbe de rétention. Le nombre de valeurs tabulées décrivant la courbe
de rétention ( 1000 ) est bien supérieur & celui recommandé par Bruce (1972).

(b) Les modéles doivent &tre calés sur une valeur expérimentale de conductivité
hydraulique. Classiquement, la conductivité hydrodynamiques 2 saturation est choisie. Or,
pour un sol structuré, cette valeur est difficile 2 déterminer, et il est préférable de prendre
une autre valeur (Van Genuchten et Nielsen 1985). Pour le calage, une valeur conductivité
hydraulique correspondant 3 une humidité un peu inférieure au point d’entré d’air des
agrégats ( 0.20 g.g'1 ) a été choisie.
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(c) Les modgles contiennent alors deux parametres: 6, ("teneur en eau résiduelle") et A
(coefficient tenant compte de la tortuosité, des contacts entre les pores, de la forme de
pores). En accord avec Mualem (1976) 6, est défini comme la teneur en eau correspondant
vy, =-140m’, et A est fixé égal a 0.5.

411. Analyse de sensibilité des modéles

On étudie la sensibilité des modeles a 6, et 2 A , en utilisant la courbe de rétention de
I’échantillon 3 (en dessous du point d’entrée d’air des agrégats, les résultats seraient peu
différents avec les courbes de rétention des échantillons 1 et 2 ). La valeur de K est choisie
arbitrairement.

Si on utilise les mémes valeurs de A et de 6, , les courbes de conductivité hydrodynamiques
calculées a partir des modéles de Burdine (1953), de Childs et Collis-George (1950) et de
Mualem (1976) sont voisines ( Fig. 6.18 ): les écarts entre les trois relations K(w) sont en
général inférieurs a 0.5 ordre de grandeur (ils atteignent 1 ordre de grandeur aux plus faibles
humidités représentées). Dans la littérature, une difficulté pour choisir le "meilleur" modéle
est le fait que les différents modeles sont comparés en attribuant A chacun différentes valeurs
de A . Par la suite, seul le modéle de Mualem (1976) sera considéré.

Le modele de Mualem (1976) est trés sensible au paramétre A : quand on fait varier ce
parameétre sur une gamme correspondant aux valeurs indiquées dans la littérature, la relation
K(w) change de plusieurs ordres de grandeur ( Fig. 6.19a ). Ceci traduit le réle importante
joué dans le modele par la fonction empirique introduite pour rendre compte des effets de
tortuosité et de surface de contact des pores. En accord avec Mualem (1976) on conserve par
la suite la valeur A = 0.5 .

Le modele de Mualem (1976) est peu sensible & une incertitude sur 6, de 0.01 g.g1 dans la
gamme des teneurs en eau représentée : au dessus de 0.10 g.g-1 les relations K(w) ne changent
pas; aux plus faibles humidités la relation K(w) change de moins de 1 ordre de grandeur ( Fig.
6.19b).

412, Comparaison avec les données expérimentales

Quand il est ajusté sur une valeur expérimentale de conductivité hydraulique ( Fig. 6.20 ), le
modéle de Mualem est plutét en bon accord avec les relations K(w) des trois massifs
d’agrégats, compte tenu de la précision expérimentale sur K ( + 0.25 ordre de grandeur): les
€carts sur la conductivité hydraulique sont inférieurs & un ordre de grandeur.

Par contre, si on n’ajuste pas les modéles capillaires testé€s sur une valeurs expérimentale de
conductivité hydraulique, on trouve qu’ils surestiment trés fortement les valeurs
expérimentales de conductivité hydraulique: pour les trois échantillons, 1’écart sur les valeurs
de conductivité hydraulique sont compris entre 4 et 5 ordres de grandeur (Tab. 6.5 ).
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Tab. 6.5 - Rapport de la conductivité hydraulique expérimentale
(pour une humidité de 0.22 g.g'1 ) et de la conductivité hydrauliques
estimée par les modeles capillaires (sans calage).

échantillon 1 échantillon 2 échantillon 3

Mualem 1 104 1 104 9 104
Childs 3 104 3 104 3 104
Burdine 2 105 1 105 1 105

42. MODELE DE CONTACT ENTRE LES AGREGATS

Quand il n’y a plus d’eau dans la porosité structurale, le r6le limitant des surfaces de contact
entre les agrégats peut étre comparé a des modeles simples comme le modéle de Landaueur
(1952) ou le modele de section efficace.

Cependant, pour pouvoir appliquer ces modeles correctement, il faudrait que la conductivité
des agrégats dans les massifs soit toujours la méme. Ceci n’est pas vrai pour les échantillons
étudiés, qui ont subis un tassement textural: pour une méme teneur en eau pondérale, la
conductivité hydraulique des agrégats de 1’échantillon 1 doit étre plus faible que celle des
agrégats des échantillons 2 et 3 . Cela joue donc en sens inverse de 1’effet limitant des surfaces

de contact entre les agrgétats.

Pour tester I’influence de la surface de contact entre les agrégats dans les massifs, une
expérience complémentaire de caractérisation hydrodynamique a été faite avec la méthode de
Wind (annexe G): elle concerne un échantillon (échantillon 4) dont la masse volumique
moyenne ( 1.06 g.cm™3 ) est intermédiaire entre celles des échantillons 2 et 3 ( Fig. 6.21).

Un domaine de teneur en eau limité a été défini de fagon arbitraire (entre 0.15 et 0.20 g.g™1).
La borne supérieure de ce domaine est assez €loignée du point d’entrée d’air des agrégats, et
on suppose que la présence d’eau sous forme de ménisques ne modidifie plus la surface de
contact entre les agrégats. Sur ce domaine les courbes de conductivité hydraulique des
échantillons sont approximativement paralléles et pratiquemment linéaires: elles ont été
ajustées par des droites ( Tab. 6.6 ). En prenant comme référence 1’échantillon 1 (structure
quasi-continue), on calcule pour les trois autres échantillons le rapport entre leur conductivité
hydraulique ( K ) et celle de I’échantillon 1 ( K; ) ; ce rapport est comparé au rapport de la
fraction volumique des agrégats dans le massif ( x; ) et celle des agrégats dans 1’échantillon 1
( x; = 0.94). La relation entre les conductivités hydrauliques relative ( K; / Ky ) et les
fractions volumiques relatives ( x; / x; ) est représentée sur la figure 6.22 .
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Dans la pratique, les écarts entre les conductivités hydrauliques des échantillons ne sont pas
trés importants: ils sont au maximum d’un ordre de grandeur. On constate que les les
conductivités hydrauliques relative ( K; / K, ) tendent vers zéro pour des fractions volumiques
relatives ( x; / X; ) qui tendent approximativement vers 0.55 , ce qui est représenté
arbitrairement par une droite sur la figure 6.22 ; cette valeur limite de 0.55 correspond 2 une
porosité structurale de ’ordre de 0.42 , qui est proche des porosités obtenues un empilement
aléatoire peu compacté de particules sphériques (Fiés 1971, Chrétien 1986).

Par comparaison, le modéle de section efficace (ég. 2.1) et le modéle de Landaueur (éq. 2.13)
prévoient un r6le de la surface de contact entre les agrégats bien moins limitant.

Tab. 6.6 - Ajustement des relations log( K ) en fonction de w dans la
gamme des humidit€s comprises entre 0.15 et 0.20 g.g"1 . La fraction
volumique occupée par les agrégats dans un échantillon est xt .

Echantillon P4 xt Origine Pente
1 1.55 0.94 -11.0 14.9
2 1.32 0.84 -10.9 13.3
4 1.06 0.68 -11.1 11.9
3 0.96 0.62 -11.6 13.3
5. CONCLUSION DU CHAPITRE

Dans ce chapitre, nous avons commencé par déterminer et par analyser le sens physique des
propriétés hydrodynamiques des trois massifs d’agrégats étudiés:

(a) Pratiquemment, seule la méthode de référence a pu étre mise en oeuvre, pour des
valeurs de v, supérieures a -30 m. La méthode inverse ne donne pas de résultats
satisfaisants, probablement en raison du manque de flexibilité du modéle analytique
K(6) utilisé. Pour des humidités supérieures au point d’entrée d’air des agrégats, seules
quelques valeurs de conductivité hydraulique ont pu étre calculées. Par ailleurs, un bon
accord entre la méthode de référence et la méthode simplifiée de Wind (1968) a été

trouvé, qui confirme 1’intérét pratique de cette derniére méthode.

(b) Pour les conditions des calculs, on peut négliger le flux de vapeur d’eau et le flux de
la phase solide devant le {lux d’eau en phase liquide. Dans le calcul des gradients



204

verticaux de potentiel hydrique, une hypothése qui n’a pas pu &tre vérifiée est que les
gradients de potentiel osmotique sont négligeables. Sous réserve de cette hypothése, les
conductivités hydrauliques calculées peuvent étre assimilées a4 la conductivité
hydraulique au sens de Darcy (c’est-a-dire a la conductivité de 1’eau liquide par rapport a

la phase solide).

(c) Le potentiel de pression dans le sol est négligeable devant le potentiel matriciel
seulement pour des humidités inférieures au point d’entrée d’air des agrégats. En
conséquence, les courbes de rétentions déterminées expérimentalement ne sont
probablement pas la courbe de rétention au sens ou elle a été définie (relation entre le
potentiel matriciel et la teneur en eau) pour les humidités supérieures au point d’entrée
d’air des agrégats.

Ensuite, nous avons cherché a interpréter 1’allure des propriétés hydrodynamiques des
échantillons étudiés en nous basant sur 1’analyse des systémes de porosité:

(a) Pour I’échantillon 3 , qui est le moins compacté, un changement d’allure des
propriétés hydrodynamiques est mis en évidence au voisinage du point d’entrée d’air des
agrégats; cela s’explique par la transition entre une porosité structurale fonctionnelle et
non fonctionnelle vis-a-vis de la rétention de 1’eau et de la conductivité hydraulique. Les
propriétés hydrodynamiques de !’échantillon 2 présentent un changement d’allure
comparable, mais moins contrasté; pour cet échantillon, il est d’ailleurs probable que la
distribution de taille des pores est trimodale (suite a une fissuration des agrégats lors du

compactage).

(b) Les différences constatées entre les courbes de rétention des échantillons 1y (w)
pour les humidités inférieures au point d’entrée d’air des agrégats, sont interprétées par
un ressérement des étranglements des pores lacunaires du au compactage. Cette
explication est confirmée par des mesures complémentaires (masses volumiques, courbe
de rétention, porosimétrie & mercure) faites sur des agrégats issus de massifs compactés
a différents indices des vides. En pratique, ce phénomeéne de compactage textural peut
ne pas étre décelable par une mesure de la masse volumique des agrégats, alors qu’il a
des conséquences importantes sur la rétention de I’eau par le sol.

(c) Les courbes de conductivité hydraulique K(w) des massifs ont été analysées plus en
détail pour les humidités pondérales inférieures au point d’entrée d’air des agrégats (
0.25 g.g'1). Pour I’échantillon 3 , pour les humidités comprises entre 0.22 et 0.25 g.g1 ,
I’allure de la relation K(w) s’expliquerait par la présence de ménisques d’eau entre les
agrégats, qui auraient une influence notable sur la conductivité hydraulique du massif.
Pour les humidités inférieures 3 0.20 g.g'1 , les relations K(w) des échantillons sont
approximativement parralléles, et leur classement s’interpréte par un effet limitant des
surfaces de contact entre les agrégats sur la conductivité hydraulique des massifs. Les
résultats nous semblent cohérents avec la porosité structurale maximale obtenue avec un
empilement aléatoire de particules sphériques (Fiés 1971, Chrétien 1986); ils montrent
que D’effet limitant des surfaces de contact entre les agrégats est sous-estimé par deux
modéles classiques: un modele de section efficace (Bruckler 1979) et un modéle de
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milieu effectif (Landaueur 1952).

Les résultats obtenus et leur interprétation (tassement textural, rdle limitant des surfaces de
contact entre les agrégats sur la conductivité hydraulique) illustrent I’empirisme des modgles
de prévision de 1a conductivité hydraulique du sol qui assimilent 1’espace poral du sol 4 un
faisceau de tubes capillaires cylindriques. Pour les échantillons étudiés, ce type de modéle
(Mualem 1976, Childs et Collis-George 1950, Burdine 1953), s’il n’est pas ajusté sur une
valeur expérimentale de conductivité hydraulique, surestime la conductivité hydraulique de 4
a 5 ordres de grandeurs. Par contre, quand il est ajusté arbitrairement sur une valeur
expérimentale de conductivité hydraulique, ce type de modeéle couplant empiriquement la
relation Y, (w) et la relation K(w) ne peut étre remis en cause, compte tenu de la précision sur
les valeurs expérimentales de conductivité hydraulique (biais relatif inférieur 8 60% environ).
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CONCLUSION GENERALE



A 1'échelle macroscopique, la principale difficulté de la modélisation mécaniste des transferts
d'eau dans le sol est la connaissance des propriétés hydrodynamiques du sol (courbe de
rétention et relation entre la conductivité hydraulique et la teneur en eau). Or il existe peu
d'études expérimentales ou théoriques établissant un lien satisfaisant entre les propriétés
hydrodynamiques du sol et des propriétés pourtant trés générales des sols qui sont leur
caractére déformable et hétérogeéne. Ainsi, I'objectif de cette étude était d'établir et de
comprendre les relations existant entre I'espace poral d'un sol hétérogéne (en considérant cette
hétérogénéité dans un sens restreint: distribution plurimodale de taille des pores) et ses
propriétés hydrodynamiques. Pour simplifier 'étude, nous nous sommes limités au cas des
sols peu déformables et a des conditions d'écoulement telles que la loi de Darcy s'applique.

La conductivité hydraulique du sol est difficile a2 déterminer expérimentalement, et plusieurs
auteurs ont cherché & modéliser cette grandeur, en se basant sur une représentation plus ou
moins complexe de l'espace poral du sol. Quand ils sont confrontés & des données
expérimentales, les modéles proposés présentent souvent des biais par rapport aux données
expérimentales. Par rapport a ces difficultés pour la prévision quantitative de la conductivité
hydraulique du sol, une méthode simple d'analyse a été proposée. Cette méthode constitue
tout au plus une référence pour rechercher des discontinuités dans l'allure des propriétés
hydrodynamiques du sol; elle est basée sur une analyse compartimentale de la porosité du sol
(Stengel 1979, Fiés 1978). Ainsi, pour un sol a structure fragmentaire, notre hypothése de
départ était que les propriétés hydrodynamique présentent un changement d'allure qui pourrait
étre mis en relation avec la présence d'eau ou non dans l'espace poral structural; un indicateur
de cette transition serait la teneur en eau au point d'entrée d'air des éléments texturaux.

En raison de l'importante variabilité des propriétés hydrodynamiques du sol et des difficulté
pour contrdler au mieux les conditions de mesure in sifu, nous avons choisi de travailler au
laboratoire. Il nous a également paru nécessaire de commencer par étudier un modéle
physique géométriquement simple de sol hétérogéne: un massif d'agrégats compacté a un
indice des vides donné.

Dans un premier temps, nous avons recherché une méthode la plus précise possible et non
destructive pour la caractérisation hydrodynamique au laboratoire d'un échantillon de sol
unique (pour éviter de prendre en compte la variabilité inter-échantillons) sur une gamme
d'humidité la plus large possible. Le dispositif considéré correspond i une colonne de sol
initialement saturée et soumise 4 une demande évaporative a la surface. L'optimisation des
mesures a conduit & proposer une colonne de 6 cm de haut et de 10 cm de diamétre, les
mesures de potentiel hydrique étant faites tous les 10 mm de profondeur et les mesures
d'humidité tous les 5 mm . Par des simulations d'expérience, nous avons commencé par
évaluer la précision numérique de trois méthodes de caractérisation hydrodynamique:

209
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(a) Une méthode directe "de référence” (Vachaud et al. 1978)

En conditions transitoires, il est souvent considéré que cette méthode est la plus précise,
mais il existe peu d’études sur sa précision. Pour des incertitudes petites en pratique sur
les humidités ( o = 0.01 m3.m3 ) et sur les potentiels matriciels (0=25mm) les
simulations montrent que la méthode doit étre utilisée avec prudence: il faut que les
variations de stock d’eau et que les différences de potentiel hydrique utilisées dans les
calculs soient significativement différentes de zéro avec un niveau de probabilité
supérieur ou égal a 0.99 ; avec un critére moins sévére les valeurs calculées de
conductivité hydraulique ne sont pas réalistes. Dans les conditions expérimentales
étudi€es, il serait ainsi impossible de déterminer la conductivité hydraulique d’un sol a
texture sableuse. Pour un sol 2 texture limoneuse, il serait possible de calculer des
valeurs moyennes de conductivité hydraulique avec un biais relatif inférieur a 60 % .

(b) Une méthode inverse (Zachmann et al. 1971)

La méthode précédente appliquée a des conditions d’évaporation ne permet pas d’obtenir
des valeurs de conductivité hydraulique en conditions trop humides, tant que les

gradients de potentiel total de I’eau sont trop petits pour pouvoir étre mesurés. C’est la
raison principale qui a conduit a tester une méthode inverse. Si les méthodes inverses

sont souvent utilisées pour la caractérisation hydrodynamique du sol, il nous semble que

la question de I’unicité de la solution est souvent abordée de fagon incompléte. Notre
€tude numérique a montré qu’une analyse détaillée de la relation entre le critére 3
minimiser et les parameétres estimés était indispensable pour résoudre un cas trés simple

en pratique. Elle a aussi montré que I’utilisation des méthodes inverses était trés risquée
tant qu’une forme analytique simple et suffisamment souple pour décrire la conductivité
hydraulique du sol n’était pas connue. Pour les expériences réelles, une méthode inverse
n’a pas pu €fre mise en oeuvre de maniére satisfaisante.

(¢) Une méthode simplifiée (Wind 1968)

En raison de la lourdeur du dispositif impliqué par la méthode directe "de référence”, il
parait utile d’évaluer conjointement a cette méthode les performances de méthodes
"simplifiées". Ainsi une méthode simple (Wind 1968) a été testée: I’étude numérique a
montré que la méthode de Wind devait étre aussi précise que la méthode "de référence”,
pour caractériser des échantillons de sol rigides et entiérement uniformes. Ce résultat a
ét¢ confirmé expérimentalement, pour des échantillons de sol peu déformables
(variation de masse volumique moyenne pendant une expérience inférieure 4 0.05 g.cm-
3 ) et assez uniformes (écarts de masse volumique dans un échantillons inférieurs a 0.10

g.cm™).

Ensuite, nous avons mis en oeuvre le dispositif expérimental de caractérisation
hydrodynamique, ce qui a nécessité des mises au point métrologiques. Les potentiels
hydriques dans le sol ont ét€ mesurés par tensiométrie; la précision des mesures (= 2 mm ) et
le fonctionnement des capteurs sont trés satisfaisants par rapport aux données de la
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littérature. Pour les mesures locales d’humidité et de masse volumique, un dispositif de
scrutation gamma double-source a été mis en oeuvre. La précision des mesures est d’environ +
0.02 g.cm™3 pour les masses volumiques et = 0.015 cm3.cm3 pour les humidités. Les mesures
de masse volumique ont servi 2 tester les hypothéses d’uniformité et de rigidité des
échantillons de sol étudiés.

Le dispositif expérimental été utilisé pour caractériser une série de quatre massifs d’agrégats

d’un méme sol a texture limoneuse ( 11 % d’argile ) et peu gonflant. Pour ces échantillons,
nous avons essayé de vérifier les hypothéses physiques impliquées dans la caractérisation

hydrodynamique du sol: il a ét€ possible de calculer la conductivité hydraulique dans la

gamme de potentiel matriciel comprise entre 0 et -30 m sans avoir 2 tenir compte du transfert

de vapeur d’eau et du retrait du sol; une hypoth&se qui n’a pas pu étre vérifiée est que ’on peut
négliger les gradients de potentiel osmotique dans le sol. Sous réserve de cette hypothése,

I’allure des propriétés hydrodynamiques des massifs a été mise en relation avec I’analyse des
systémes de porosité. L’interprétation des résultats concerne trois aspects:

(a) La vidange des pores structuraux au cours du desséchement des massifs

Pour les massifs d’agrégats & structure non continue, les propriétés hydrodynamiques
présentent des changements d’allure au voisinage du point d’entrée d’air des agrégats. En
particulier, pour un massif d’agrégats peu compacté ( masse volumique séche moyenne
0.96 g.cm3 ) la pente de relation entre la conductivité hydraulique et I’humidité change
au voisinage du point d’entrée d’air des agrégats, ce qui s’interpréte par la transition
entre un espace poral structural conducteur et non conducteur pour 1’eau. Toutefois,

cette transition se produit pour une humidité un peu inférieure A I’humidité au point
d’entrée d’air des agrégats ( écart de 0.02 g.g1 ); cela a été interprété par la présence de
ménisques entre les agrégats ayant une influence encore importante sur les surfaces de

contact entre ces agrégats.

(b) L'influence du tassement sur la courbe de rétention d'un sol en dessous du point
d'entrée d'air des agrégats

Les courbes de rétention des massifs d’agrégats ne se rejoignent pas pour des humidités
pondérales od il n’y aurait en principe pas d’eau dans les pores structuraux. En pratique,
les différences constatées sont fortes. Des expériences complémentaires permettent
d’interpréter cette différence entre les courbes de rétention par un tassement textural
(rétrécissement des goulots d’étranglement des pores lacunaires).

(c) Le réle de la structure du sol sur la conductivité hydraulique en dessous du point
d'entrée d'air des agrégats

Un peu en dessous du point d’entrée d’air des agrégats, les courbes de conductivité
hydraulique des massifs d’agrégats présentent un classement et sont approximativement
paralleles. Le rapport des conductivités hydrauliques d’un massif 3 structure
fragmentaire et celui d’un massif 2 structure continue ( gamme d’humidité entre 0.15 et

0.20 g.g'1 ) semble s’annuler pour une fraction volumique des agrégats du massif
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d’environ 0.55 , ce qui correspond aux plus petites porosités obtenues sur des
empilements de particules sphériques. Par comparaison avec ces résultats, le
parallélisme des relations conductivité hydraulique - humidité pondérale était prévu par
des modeles simples (Bruckler 1979, Landaueur 1952); mais il semble que ces modéles
sous-estiment D’effet limitant des surfaces de contact entre les agrégats sur la
conductivité hydraulique.

1l nous semble que cette étude expérimentale faite sur une série de massifs d’agrégats d’un
méme sol aide un peu 3 mieux comprendre les relations entre ’espace poral du sol et ses
propriétés hydrodynamiques. Le schéma d’interprétation proposé illustre 1’empirisme des
modeles capillaires classiques. Cependant, on remarquera qu’il n’a pas été possible pour nos
données expérimentales de rejeter le modéle de Mualem (1976) si celui-ci est ajusté
arbitrairement sur une valeur de conductivité hydraulique. Cette étude montre la difficulté
pour la mise en oeuvre d’une modélisation déterministe de la conductivité hydraulique, qui
nécessiterait probablement !’utilisation de méthodes lourdes d’analyse d’image pour décrire
Pespace poral du sol (en tenant compte de son histoire hydrique et mécanique). Une
modélisation déterministe parait toutefois utile pour plusieurs raisons. Un objectif serait (au
moins) de prévoir qualitativement 1’allure des propriétés hydrodynamiques du sol; on pourrait
alors rechercher une typologie des propriétés de transfert d’eau dans les sols. On pourrait aussi
s’aider de ces modeles pour rechercher des formes analytiques simples, pouvant &tre couplées
4 des méthodes inverses. Un autre objectif serait de mieux comprendre les limites de
I’approche macroscopique (étude des écoulements d’eau dans les macropores, étude des
milieux poreux faiblement connectés...).

Pour des raisons de temps, nous avons seulement étudié quatres échantillons au laboratoire.
Par rapport 2 la complexité des phénomeénes naturels, il nous semble que ce type d’étude sur
des modéles physiques simplifiés de milieu poreux et en conditions contrdlées, est nécessaire
pour mettre en évidence des particularités du fonctionnement hydrodynamique du sol. I1 est
clair cependant, que ce travail doit se faire en paralléle avec des études in situ, afin de mieux
savoir dans quelles limites on peut passer de 1’échelle macroscopique 2 1’échelle du terrain.
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ANNEXES



ANNEXE A - QUELQUES MODELES DE PREVISION DE LA CONDUCTIVITE
HYDRAULIQUE

1. MODELE DU "MILIEU EFFECTIF" DE LANDAUEUR (1952)

On considére un milieu composé par plusieurs sortes de particules conductrices qui
correspondent 2 différentes phases (I) et qui occupent tout ’espace. On cherche 2 connaitre la
conductivité électrique du milieu. On fait les hypothéses suivantes:

(a) les particules sont homogénes
(b) les particules sont assez grosses pour pouvoir appliquer la théorie macroscopique de la

conductivité
(c) le contact entre les particules est parfait (il n’y a pas de perte de charge au niveau des

contacts)
(d) le milieu est isotrope (pas de corrélation spatiale dans la distribution des particules)

() les particules ont une forme voisine de la sphére
Les variables sont:

Km : conductivité (électrique) du mélange

K; : conductivité (électrique) de la phase I

x; : fraction volumique occupée par la phase I

N; : nombre de particules de la phase I

a; : rayon des particules de la phase I

On considére le voisinage de chaque particule comme un milieu uniforme (hypothése du
milieu effectif). Soit E,;; un champ (€électrique) moyen existant dans ce milieu effectif.

Le moment dipolaire d’une particule de la phase I est calculé en lui attribuant une forme
sphérique (d’autres formules existent pour des cylindres ou des ellipses). On a:

i = 2P Eq (K- Kp)/(K+2Ky) (A.1)
On obtient la polarisation de la phase I:

Pi = Njw; =% By (%- Kp )/ (% +2 %) (A.2)



D’aprés un théoréme de la théorie des flux appliqué au milieu effectif, les polarisations des
phases s’annulent entre elles:

Z P =0 (A.3)
On en déduit:

Zox (K-xp)/(K+2k,) =0 (A.4)
Pour un mélange binaire tel que x, =0 et x, =0, 0n a:
=K, (3x,-1)/2 (A.5)

Km

2. APPROCHE EMPIRIQUE DE RUMPF ET GUPTE (1971)

En étudiant des milieux poreux artificiels et en faisant des hypothéses sur les phénoménes
physiques mis en jeu des auteurs se sont aidé de 1’analyse dimensionnelle pour d’établir la liste
de nombres sans dimension suffisant pour caractériser 1’écoulement. Puis ils ont cherché a
établir des relations expérimentales entre ces nombres sans dimension. Des régimes
d’écoulement sont définis empiriquement ou les relations ont des formes simples. Pour chaque
régime d’écoulement la description analytique des relations entre les nombres sans dimension
conduit 2 une formule empirique entre la conductivité hydraulique du milieu poreux et des
grandeurs macroscopiques sans dimension qui caractérisent sa structure.

Rumpf et Gupte (1971) étudient des empilements uniformes et aléatoires de particules
sphériques (0.35 < € < 0.70). Pour de faibles nombres de Reynolds ( 102 < R, < 10*2) ils

proposent une relation:
Ky = D () /(5.6 E) (A.6)

K : perméabilité A saturation (m?)

€ :porosité (-)

¢(¢) : fonction empirique de € (-)

De¢s : diamétre moyen "effectif" des particules (m)

E :facteur d’étalement de la distribution des particules

Il existe plusieurs définitions empiriques pour les termes ¢(e) et D¢ (Dullien 1975). Rumpf
et Gupte (1971) proposent:

o(e) = €3 (A.72)



Degr = (D; )3/ (D;)? (A.7b)

11 trouvent que E varie peu (environ 5 %) entre une distribution de particules homoggne et une
distribution étalée ( Dyyay/Dmin = 7 )-

3. MODELES UTILISANT LA NOTION DE RAYON HYDRAULIQUE

32. FORMULE DE KOZENY (1927) - CARMAN (1939)
Kozeny (1927) et Carman (1939) supposent que le sol saturé conduit 1’eau comme un tube
capillaire unique saturé (de rayon moyen R et de coefficient de forme C).
La loi de Poiseuille donne:

Qb = -R?/(Cun) AP/AD (A.8)
La loi de Darcy donne:

q=-K;/(pyg) AP/AI (A.9)
On fait I’hypothése de Dupuit-Forchheimer:

€ =q/qub (A.10)
On définit la tortuosité par:

T = A’/ Al (A.11)
La perméabilité est donc:

kK, = eR2/(CT) (A.12)

Kozeny (1927) et Carman (1939) définissent R ("rayon hydraulique") par:
R =V,/§ (A.13a)
Vo = eV, (A.13b)

S = AV, = A (1-8) V, (A.130)



R : "rayon hydraulique" ( m )

V,, : volume des pores (m? )

S : surface des interfaces pores-solide ( m2)

g :porosité (-)

V, : volume total ( m3)

V, : volume de solide ( m3)

A, :surface spécifique des particules solides ( m?)

Ainsi:
R =¢/(As(1-¢)) (A.14)
On obtient:
ks = ¢(e)/(CTAZ) (A.152)
o(e) = &3/ (1-¢)? (A.15b)

Cette formule n’est qu’un cas particulier de la relation empirique de Rumpf et Gupte (1971).
En effet: A =1/ Degg.

32. FORMULE DE MUALEM (1978)

Pour décrire la relation K(8) Mualem (1978) applique la procédure de Kozeny (1927) pour un
sol non saturé. Les termes (q / qyp,) et S dépendent alors de la teneur en eau (8). En supposant
qu’une partie de ’eau est immobile (§ ), Mualem (1978) remplace & par (6 - ) et A par
A, (8 - 8)) dans la formule de Kozeny (il admet dans son calcul que CT change peu). La
fonction A (6 - B,) est exprimée empiriquement:

Ap(@-8) = A; (B-6p™ (A.16)

On obtient une relation identique a la relation empirique d’Averjanov (1950) qui attribuait une
valeur fixe pour n:

K(Se) = K S 2 (avecn=3-2m) (A.17a)

S, = (0-6,)/(65-9,) (A.17b)



4. MODELES DE FAISCEAUX DE CAPILLAIRES A UNE DIMENSION

Dans cette approche classique en science du sol le sol est décrit comme un (deux) faisceau(x)
de tubes capillaires parall¢les et rigides. Le calcul de K(6) nécessite la connaissance de la
fonction de répartition des rayons des capillaires.

41. DISTRIBUTION DE TAILLE DES PORES

La distribution de taille des pores est obtenue en intetprétant la courbe expérimentale du sol (
Ym(6) ) & partir d’'un modéle qui assimile le sol & un faisceau unique de tubes capillaires
cylindriques (modéle de Purcell 1949).

La loi de Laplace sert a calculer le rayon des pores (r;) qui perdent leur eau au cours d’une
variation infinitésimale de potentiel matriciel (de Y ;; & Y i + A )

5; = -20cos(0) / Yy (A.18)

Pour la mé€me variation infinitésimale (dy,;), le sol perd une petite quantité volumique d’eau
(d6;). La densité de probabilité des pores de rayon r; est:

f(ri) = d6i/ dri (A19)

42, CALCUL DE K(6) POUR DES CONNECTIONS IDEALES

Burdine (1953) calcule la relation K(0) a partir du modéle précédent.

Pour une humidité donnée (B), on considére le plus grand rayon des pores conducteurs (R). La
conductivité globale est la somme des conductivités élémentaires de tous les tubes de rayon r;
(Rpmin <13 < R) qui sont en paralléle.

La conductivité du tube de rayon r; est donnée par la loi de Poiseuille:
dK = (pu g/p) (1/(c(pR) trpR)) 1% £(ry) dr (A.20)
dK : conductivité élémentaire
1; :rayon équivalent

¢ :coefficient de forme
t :tortuosité



On obtient r;2 et f(r;) dr; avec le modéle de distribution des pores. Pour simplifier on pose
arbitrairement que c et t sont uniquement des fonctions de R (et donc de 6).

Par intégration:

6

K(6) = MB(6) J (1/9p(u)*) du (A21a)
er

MB(8) = (p, g/ 1) 20 cos(@)? / (o(6) t(6)) (A.21b)

43. CALCUL DE K(6) POUR DES CONNECTIONS ALEATOIRES

La relation K(B) est calculée en décrivant le sol comme I’assemblage de deux faisceaux
identiques mis bout a bout, avec des connections aléatoires.

Pour une humidité donnée () on considére le plus grand rayon des pores conducteurs (R).
Soit I’assemblage série de deux pores de rayon § (R, < <R)etr, (Ry, <m <R), de
densité de probabilité f(r;) et f(ry). La conductivité globale est la somme des conductivités
élémentaires de tous les assemblages série élémentaires.

On définit un tube cylindrique équivallent (méme conductivité) pour 1’assemblage série de
deux pores. La conductivité du tube équivallent est donnée par la loi de Poiseuille:

K = (P g/ 1) a(rpr.R) / (crpraR) t((r,r0,R) ) 12 £(rq) £(rp) drq dry (A22)

d?K : conductivité élémentaire

r; : rayon €quivallent 4 ’assemblage série (1,5 )
a :aire de contact

¢ : facteur de forme

t :tortuosité

Pour simplifier on pose arbitrairement que a, ¢ et t sont seulement des fonctions de R (et donc
8). Il reste a définir le rayon équivallent ( r; ) & partir d’une hypothése sur 1’assemblage série (

11,12 )

Childs et Collis-George (1950) considére la conductivité de ’assemblage ( 1y ,t, ) est limitée
par celle du plus petit pore.

I, =1y Sir <1, (A.23a)
=TIy Sirg>np (A.23b)

=
=
|



Par intégration (Mualem 1976):

(¢]

K(6) = MC(6) J ((6-u)/Yu(u)?) du (A.24a)
- er

MC(B) =2 (p, g/ 1) 20 cos(a)? a(B)/(c(8) t(0)) (A.24b)

Mualem (1976) considére que dans 1’assemblage (r,5,) les longueurs des tubes sont
inversement proportionnelles & leur rayon (Fatt) et trouve: r; =1y 1y

Par intégration (Mualem 1976):

0

K(®) = MM(B)(J (1/9p(@)) du)? (A.252)
eI'

MM(6) = (p, 8/ 1) 2 0 cos(c)* a()/ (c(B) 1(6)) (A.25b)

44. EXPRESSIONS ANALYTIQUES DE K(6)

En décrivant la courbe de rétention ( y,(6) ) par une fonction analytique (Brooks et Corey
1964, Van Genuchten 1980), les expressions intégrales de K(6) conduisent 2 des formes
analytiques (Mualem 1986).






ANNEXE B - INVERSE D'UNE LOI NORMALE

1. Position du probléme

Soit X une variable aléatoire, dont la fonction de densité de probabilité f est définie sur R.
Soit la variable aléatoire Y = 1 / X . On recherche les propriétés de g , qui est la fonction

*
de densité de probabilité de Y. g est définie sur R . Par un développement limité au

premier ordre, on montre que:

VyeR

P[Y ¢ y+dy] = P|x<v+dy] (1a)
- plx0 ] (1)
— Prx—y(li_gL)} (1c)
- [ (g .
= 1—P[XS§—%] (le)
- 1—P[X5H+%P[X=;—,J (1f)

On en déduit:

[Py <Y < y+dy |
P{Y=y] = lim (2a)
dy-0 | dy
[(P[Y <y+dy | -P[Y <y]
= lim (2b)
dy-0 | dy



Ainsi:

2. Cas de la loi normale

Soit X , une loi normale de moyenne x et d'écart—type ¢ . On suppose que p est strictement

positif. D'apres 'équation (3), on a:

*
u>0, 06>0,VyeR ,

La dérivée de g est:

(5)

2a2y2+py—1J

€0 = s [

La fonction dérivée g' tend vers 0 quand y tend vers 0. Par ailleurs, g'(y) s'annule pour
deux valeurs de y de signe opposé:

yt o= >0 (6a)
4 g2

_ -4 —vpt+ 8 o2

y = <0 (6b)




On montre alors que la fonction g est bimodale (y et y+ sont deux maxima). La fonction g
est croissante sur | —o,y |, décroissante sur [y, 0 [, croissante sur ] 0, y+ ] , et enfin

décroissante sur | y+ , + o [. Pour illustrer cette variation, trois fonctions g ont été
simulées, pour une méme valeur de x (4 = 1) et pour différentes valeurs de o (o= 0.1, 1 et
10); chaque simulation correspond & 50 000 tirages aléatoires (Figure B.1).

3. Etude du mode positif y+

Si X était était une constante (X = p), et non pas une variable aléatoire, alors Y serait égal

4 1/u . C'est pourquoi on se propose de comparer y+ et y° =1 /i . On a:

— 402 —p? + pyp?+ 8 g2

+ 0 _
: (7)
440

On vérifie que la différence y+ — y° est toujours négative. Les limites de y+ par rapport 3

o/ sont les suivantes:

: + 0

lim y = y 8a

ofu~ 0 &)
1

lim y*t - (8b)

IS

olu- +o



Pour ¢ = 1, quelques valeurs de y+ et de yo sont indiquées dans le tableau ci—dessous:

y y° yt vyt /y°
0 . 0.707 0

0.1 10 0.682 0.068
0.5 2 0.593 0.296

1 1 0.5 0.5

2 0.5 0.366 0.732

5 0.25 0.186 0.744

10 0.1 0.0981 0.981

4. Conclusion

La fonction (g) de densité de probabilité de la loi Y = 1 / A{u,s) est bimodale (avec deux
modes de signe opposé). La variable aléatoire Y ne peut étre approximée par une loi
normale (de moyenne 1 / 1) que dans le cas ol le rapport 9/4 est petit. Si par contre ce
rapport est grand, le mode positif de g est inférieur & 1 / 4 (4 étant supposé positif).

Le fait d'approximer une fonction quelconque de lois normales par une loi normale (voir
chapitre 5, pour le calcul d'incertitude sur les mesures par atténuation gamma) implique
que les écart—types sont petits devant les moyennes. Cette approximation ne conviend pas
pour décrire la distribution des valeurs de conductivités hydrauliques simulées au chapitre
3 . On remarquera que Flhiller et al. (1976) font pourtant cette approximation quand ils
analysent les performances de la méthode du profil instantané (ils critiquent d'ailleurs cette
approximation a la fin de leur article).
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ANNEXE C - MESURES TENSIOMETRIQUES

1. THEORIE

Un tensiomeétre est constitué d’un circuit hydraulique rigide reliant une bougie poreuse i un
manometre. Quand la bougie poreuse est mise en contact avec le sol, la pression de I’eau
liquide dans le sol est transmise jusqu’au manométre par I’intermédiaire de la bougie tant que
celle-ci ne laisse pas passer d’air dans le circuit hydraulique. On suppose que la pression est
transmise instantanément.

Avec un manometre différentiel la mesure tensiométrique correspond a:

Tm = (Py-Pa)/ (Pyg) (C.1)

T,, - mesure tensiométrique (m )
P, : pression atmosphérique ( Pa )
P, :pression de I’eau dans le tensiometre ( Pa)

Généralement la bougie poreuse est perméable aux solutés (sauf cas du tensiométre
osmotique). Si le tensiometre est en équilibre thermique avec le sol et si 1’eau est supposée
incompressible, on montre par la thermodynamique que la mesure tensiométrique est égale 2
(Talsma 1977, Vauclin 1987):

Tm = Ym+WYp+Y, (C2)

Dans le cadre de nos hypotheéses (milieu rigide et pression de I’air dans le sol égale 2 la
pression atmosphérique), le tensiométre permet donc de mesurer le potentiel matriciel.

Si la colonne d’eau contenue dans le tensiométre est coupée par une phase gazeuse (air et
vapeur d’eau) on ne peut plus mesurer la pression absolue de 1’eau dans le sol en dessous de la
pression de vapeur saturante de 1’eau ( p, ). En d’autres termes le potentiel matriciel de 1’eau
dans le sol ne peut pas étre mesuré en dessous de -9.6 m (P, =1baretp, =40 mb ).



Si on est en régime fransitoire la transmission de la pression de 1’eau du sol vers le manométre
s’effectue toujours avec un retard et s’accompagne d’un échange d’eau entre le sol et le
tensiométre (ce qui perturbe 1’écoulement dans le sol). Ces deux problémes compliquent
I’interprétation des mesures.

2. MATERIEL ET METHODE

La chaine de mesure doit répondre & plusieurs objectifs: (i) on veut une bonne résolution
verticale; (ii) le temps de réponse et la quantité d’eau échangée avec le sol doivent étre les
plus petits possible (conditions transitoires); (iii) la précision doit étre la meilleure possible au
voisinage de la saturation (les gradients de potentiel total étant trés petits); (iv) la gamme de
mesure doit étre la plus large possible; (v) le systéme doit étre automatisé.

Le choix d’un capteur de pression par rapport au manomeétre & mercure classique est justifié
par une faible respiration de la membrane (ce qui tend & diminuer le temps de réponse) et par
une antomatisation simple 2 mettre en oeuvre (Thony 1970, Strebel et al. 1973, Long 1982).

Par rapport au systtme de scanivalve (Rice 1969, Daian 1971, Watson 1965, Boels et al.

1978) V’utilisation d'un capteur de pression associ€ 4 chaque tensiométre simplifie les
problémes de purge et de temps de réponse; par contre le scanivalve permet un réétalonnage

régulier du capteur de pression par rapport & deux niveaux d’eau de référence.

Ainsi, la chaine de mesure comprend essentiellement un microtensiométre raccordé i un
capteur de pression:

(a) Le circuit hydraulique du microtensiométre est le plus simple et le moins rugueux
possible pour éviter de piéger des bulles d’air au moment de la purge. La bougie du
tensiométre est cylindrique, avec un diamétre extérieur de 2 mm, et une longueur de 20
mm (bougie N°4, Nardeux). Elle est en céramique poreuse et son point d’entrée d’air est
inférieur & -14 m (d’apreés le constructeur).

(b) Le capteur de pression utilisé est piézorésistif (modéle CZ 5022/2, Schiumberger).
Sa tension de sortie est amplifiée (modéle CA 6000, Schlumberger) et numérisée
(centrale SAM 60 A - SN 5510, AOIP).

(c) On dispose de six voies de mesures, les capteurs de pression étant protégés par un
boitier dans lequel est installé un capteur de température (sonde platine).

Un boitier métallique protége les capteurs de pression, mécaniquement et électriquement
(bruit de fond divis€ par 10). Pour la chaine de mesure compléte, le bruit de fond est de +/-



0.1 mV (soit + 1 mm environ compte tenu de la sensibilité du capteur). Le temps de chauffe
des instruments est de quelques heures, au niveau de précision requis.

La purge des tensiometres et des capteurs de pression est faite soigneusement, avec de 1’ean
bouillie titde (conservée dans des flacons hermétiques), éventuellement plusieurs fois de

suite.

3. ETALONNAGE DU CAPTEUR DE PRESSION ET PRECISION

31. DROITE D'ETALONNAGE

A une date donnée on procéde a 1’étalonnage d’un capteur de pression en le purgeant et en le
raccordant par un capillaire remplis d’eau 4 un manomeétre hydrostatique: colonne d’eau pour
la gamme de T, entre O et -2 m), et colonne de mercure pour la gamme de T, entre 0 et -9 m.

La courbe d’étalonnage est linéaire. Les écarts observés par rapport & la régression
correspondent a la précision de lecture du manométre hydrostatique, soit environ: + 2 mm
dans la gamme de T, entre O et -2 m, et + 10 mm dans la gamme de T entre 0 et -9 m.

Tm = Bo + BV (C3)

T, :mesure tensiométrique (m )
V :signal (V)

Bg : origine (m)

B, :pente (m.V-1)

La sensibilité du capteur de pression (B ) estde 748 m.V-1.
Si 1’étalonnage est réalisé sans que le capteur de pression soit purgé (il contient donc de 1’air)

la droite d’étalonnage est un peu décalée (translation d’environ 10 mm ). En somme 1’existence
d’une interface "air-solide" ou "eau-solide" au niveau de la membrane du capteur de pression

modifie peu son comportement.

32. CORRECTION DES DERIVE THERMIQUES ET STABILITE A LONG TERME

Les dérives liée a ’effet de la température sur 1’électronique des capteurs de pression sont bien
connues (Watson et Jackson 1967, Lowery et al. 1986).



Les capteurs de pression sont purgés et on leur impose une charge constante pendant plusieurs
jours (d’abord O m et ensuite -2 m ). Pour une amplitude imposée, le signal enregistré pour
chaque capteur est assez bien corrélé avec la température (enregistrée dans le boitier des
capteurs). De facon secondaire, on note un léger déphasage (environ deux heures) et une
faible hystérésis. -

Une méthode empirique de correction des dérives thermiques de chaque capteur de pression
est appliquée: 'origine et la pente des droites d’étalonnage sont décrites en fonction de la
température par deux relations lin€aires. Une correction analogue est proposée par Lowery et
al. (1986)

Bo = Boo + Bnn T (C.4a)

B = Po+ P T (C.4b)

T :température (°C)
Ainsi I’étalonnage du capteur de pression est défini par les quatres coefficients Boo > Bo1 > Bro
et B11 - En appliquant cette correction de température, on obtient une bonne stabilité du signal
pour chaque capteur. Convertie en succions, la stabilité du signal est de ’ordre de + 2 mm sur

plusieurs jours, dans des conditions ol I’amplitude thermique mesurée est de 1’ordre de 10 °C .

Sur plusieurs mois, la stabilité du signal est de = 50 mm . Cette dérive i long terme concerne
essentiellement I’origine de la droite d’étalonnage (terme f}; ).

4. TEMPS DE REPONSE DU DISPOSITIF TENSIOMETRIQUE

41. ANALYSE DES FACTEURS AFFECTANT LE TEMPS DE REPONSE

D’une part le temps de réponse de la mesure tensiométrique peut &tre limité par la
conductivité hydraulique du sol, cet effet étant difficilement contrdlable. D’autre part
plusieurs caractéristiques de la chaine de mesure peuvent &tre optimisées pour diminuer le
temps de réponse (Watson 1965):

(a) La conductivité hydraulique de la bougie est déterminée par sa conductance et et par
sa surface (qui doivent étre grandes).

(b) La sensibilité du manométre est déterminée par la respiration de la membrane du
capteur de pression (qui doit étre petite) et par sa surface (qui doit étre grande).

(c) Le circuit hydraulique doit étre moins déformable possible.



Enfin il faut limiter au maximum la présence d’air dans le circuit hydraulique. Le temps de
réponse augmente, de facon complexe, avec la taille et le nombre des inclusions de gaz
(Cassel et Klute 1986, Thony et al. 1988). Dans la pratique, il faut: utiliser un circuit le plus
étanche possible a I’air, et purger le circuit avec de 1’eau la mieux dégazée possible.

42, Test d'étanchéité et de qualité de la purge

Ce test est trés utile pour juger a la fois de I’étanchéité du systeme et de la qualité de la purge.
Une chaine de mesure est purgée et mise en place. On expose ensuite la bougie du
tensiometre 2 I’air et on mesure le signal de sortie toutes les minutes. Les potentiels matriciels
sont calculés a partir de la droite d’étalonnage (établie dans la gamme 0 2-9 m).

Au départ la valeur de T, évolue avec le temps de fagcon quasi linéaire. Mais pour des
conditions identiques d’évaporation potentielle, il n’est pas rare de trouver des vitesses

d’évolution variant du simple au double entre les tensiomeétres. Aprés 3 a4 5 purges
successives, les tensiomeétres les moins "rapides" se comportent comme les autres.

Par la suite, un brusque changement d’évolution de T, traduit une fuite du systéme. Le
tensiometre est alors remplacé.

En général, T, évolue plus lentement a partir de -8 4 -9 m, et il tend asymptotiquement vers
une valeur comprise entre -9 et -10 m (on observe 1’apparition progressive de bulles d’air de
plus en plus grosses, a la jonction entre le tensiométre et le capteur de pression).

Dans certains cas, I’évolution de T, est rapide et réguliere jusqu’a des valeurs calculées de T,
qui sont inférieures 2 -10 m (jusqu’a -14 m ). Il se produit alors une retombée brutale de la
valeur calculée, qui se stabilise a environ -9.5 2 -9.7 m (on observe alors une grosse bulle d’air
tantdt 4 la base du tensiométre, tantdt du coté de la bougie). Nous interprétons ces résultats
par un état métastable de l’eau sous tension dans les capillaires tensiométriques, qui
traduiraient alors de trés bonnes conditions de purge (paragraphe 5).

43. TESTS SUR LE TEMPS DE REPONSE

Seules certaines caractéristiques géométriques de la chaine de mesures sont prises en compte
dans les modeles classiques du temps de réponse du tensiomeétre (Klute et Gardner 1962,
Watson 1965, Vachaud et Sormail 1969, Towner 1984). On suppose que la conductivité
hydraulique du sol est constante et qu’il n’y a pas d’air dans le circuit hydraulique. Ces

hypothéses nous paraissent trés restrictives, et nous avons cherché a évaluer le temps de
réponse des tensiométres expérimentalement, dans le cas idéal d’un échelon.

On impose un échelon de succion a un tensiométre en ’enfongant dans un échantillon de sol
limoneux (Poirson) agrégé (peu compacté) porté a un potentiel matriciel connu. Le signal de



sortie est mesuré toutes les 30 s. Pour différents échelon, la dynamique de réponse du
microtensiométre nous semble trés satisfaisante (figure et tableau). Ainsi plus de 95 % d’un
échelon de -7 m est parcouru en quelques minutes.

5. PROBLEME DU VOLUME DE MESURE

En conditions transitoires le volume de mesure pris en compte par le tensiométre est difficile

a définir. En admettant que la bougie tensiométrique n’échange pratiquement pas d’eau avec le
sol, le tensiométre enregistrerait a priori une valeur intermédiaire des potentiels matriciels de

la surface de contact entre le sol et la bougie. La réalité est certainement compliquée par le

fait que la bougie tensiométrique en contact avec le sol crée un "bulbe" d’humectation.

6. ETAT METASTABLE DE L'EAU SOUS TENSION DANS UN TENSIOMETRE

Certaines résultats expérimentaux qui ont été obtenus traduisent un comportement des

tensiomeétres que nous n’avons pas trouvé décrit dans la littérature concernant 1’utilisation du
tensiometre en science du sol. Il est donc important de chercher 2 expliquer ce comportement,

pour savoir si les microtensiométres utilisés fonctionnent correctement ou non.

61. RESULTATS EXPERIMENTAUX

Le "test d’étanchéité" est utile pour juger 2 la fois de 1’étanchéité du systéme et de la qualité de
la purge. Une chaine de mesure est purgée et mise en place; on expose ensuite la bougie du
tensiometre & I’air et on mesure le signal de sortie toutes les minutes. Les potentiels matriciels
sont calculés 2 partir de la droite d’étalonnage (établie dans la gamme O 3 -9 m). Au départ la
valeur de Ty évolue avec le temps de fagon quasi linéaire. En général, Ty évolue plus
lentement a partir de -8 4 -9 m, et il tend asymptotiquement vers une valeur comprise entre -9
et -10 m. Dans certains cas, ’évolution de T, est rapide et régulitre jusqu’a des valeurs
calculées de T, inférieures 4 -10 m, jusqu’a -14 m. I se produit alors une remonté brutale de
la valeur calculée, qui se stabilise 4 environ -9.5 & -9.7 m. On observe alors une grosse bulle
d’air tantdt 2 la base du tensiométre, tantot du coté de la bougie.

Au cours des expériences, un comportement identique a été observé pour certains
tensiométres: durant plusieurs heures, les valeurs calculées de potentiel matriciel étaient
inférieures 2 -10 m . Les courbes de rétention déterminées ne paraissent pas incohérentes pour
ces valeurs de potentiel matriciel extrapolées.



62. THEORIE SIMPLIFIEE DE LA CAVITATION

Bien que I’étalonnage des capteurs de pression corresponde 4 une gamme de potentiel
matriciel supérieure a -9 m, nous pensons que les valeurs de potentiel matriciel inférieures 2 -
10 m sont correctes et nous proposons de les interpréter par un état métastable de 1’eau sous
tension dans le tensiométre.

Comme le rapellent Darrozes et Chahine (1983), il est bien connu qu’il existe deux procédés
élémentaires pour transformer un liquide en vapeur: a pression constante, il suffit de chauffer
le liquide afin d’élever sa température au dela d’une certaine valeur: c’est le phénoméne
d’ébullition; 2 température constante, il suffit de diminuer la pression du liquide afin de porter
sa valeur en dessous d’un certain seuil (pression de vapeur saturante): c’est le phénomeéne de

cavitation.

Quand on suit un régime transitoire, la cavitation de 1’eau est le principal inconvénient de la
mesure tensiométrique:

(a) Lorsque ’eau dans la canne tensiométrique commence 4 se vaporiser au fur et 4 mesure
que le potentiel de ’eau diminue, la transmission de la succion entre la bougie du
tensiomeétre et le manométre est amortie. Le temps de réponse du tensiométre augmente
considérablement. Ce phénoméne est bien connu expérimentalement. En raison de sa
complexité, il n’est pas pris en compte dans les modeles classiques du temps de réponse du
tensiometre.

(b) Puis il apparait une bulle de vapeur suffisamment grosse pour rompre la continuité de
la colonne d’eau liquide dans la canne tensiométrique. Une augmentation de la succion au
niveau de la bougie du tensiométre a pour seules conséquences une dilatation de la bulle de
vapeur et une vaporisation de ’ean. Dans ces conditions, on enregistre du c6té du
manométre une valeur qui n’a plus rien & voir avec la succion du sol. Avec un capteur de
pression différentiel, cette valeur limite serait égale - si on €tait a 1’équilibre - 2 la pression
atmosphérique moins la pression de vapeur saturante de I’eau (soit 0.4 m a 20°C) et moins
la pression hydrostatique de la colonne d’eau liquide restant dans la canne tensiométrique.

(c) Ensuite le tensiométre continue a perdre de I’eau. C’est géné€ralement lorsque qu’il o’y a
plus assez d’eau pour saturer les pores de la bougie en céramique qu’il se produit une entrée
d’air: le tensiométre "décroche".

Bien que la définition de la cavitation soit simple, la nucléation (c’est-a-dire la facon dont la
phase vapeur apparait au sein d’un liquide) est complexe. En particulier, ce phénoméne fait
intervenir la tension superficielle des interfaces "liquide - vapeur". Une analyse théorique de
la nucléation a été proposée par Rayleigh (1917) et Plesset (1948). Nous reprenons ici en
partie la présentation de cette théorie par Darrozes et Chahine (1983).



On considére une bulle sphérique de gaz (air par exemple) dans un milieu liquide (eau) au
repos a 'infini, et tel qu’a I’infini le niveau de pression diminue au cours du temps. Les
hypothéses suivantes sont faites pour décrire I’évolution de la bulle de gaz: (a) I’eau est
incompressible; (b) le gaz est un gaz parfait; (c) la bulle est sphérique; (d) on est en conditions
d’équilibre quasi-statique; (e) le rayon de la bulle correspond & 1’équilibre de la bulle dans son
milieu; (f) le gaz suit une loi d’évolution isotherme.

On définit les variables suivantes (I’indice "(o)" correspond & I’instant initial):

t : temps

ap)  :rayon de la bulle (varie au cours du temps)

Poory : pression a infini (varie au cours du temps)
Pyy : pression de gaz et de vapeur d’eau dans la bulle
Pot) : pression résiduelle du gaz dans la bulle

Pv : pression de vapeur saturante

o : tension superficielle (interface "liquide-vapeur")

En appliquant la loi de Laplace:
Pb(t) = Poo(t) + 20/ a(t) (CS)
D’aprés la loi d’évolution du gaz dans la bulle sphérique:
3 - 3
Pet 20 = Peo) o) (C6)
On suppose que la bulle est saturée en vapeur d’eau:
Poy = Pgy + Py (C7)

Les équations précédentes conduisent & une forme simplifiée de 1’équation de Rayleigh-
Plesset, qui traduit I’évolution du rayon de la bulle de gaz en fonction de la pression du milieu

a I'infini:
[ Pw(o) - pV + 2 G/a(o) ] [a(o)/a(t) ]3 = Pm([) - pV + 2 O'/a(t) (CS)

Cette équation montre d’une part que le grossissement de la bulle dépend des conditions
initiales ( a() et Py(q) ). D’autre part cette relation entre la pression a I’infini et le rayon de la
bulle admet un minimum:

ac = [ 380° (Pog) -Py +20/35) ) / (20) |12 (C.9a)
P. = py, -40/(3a;) (C.9b)
a. : rayon "critique" des germes de cavitation

P. : pression "critique" d’apparition de la cavitation



# P (Pascal)

7000 \
6000
3,s 004mm (Rayon de Ia bulle 4 la
002 pression atmosphérique)
5000 ""/‘—__001 {
"
0005 .
4/
4000 —
Equilibre stable
1

3000

2000

1000 | § §

03 0z 03 04 almm

Equilibre instable

§
N

- 2000

- 3000 \\

Figure C.1 - Application de I'équation simplifiée de Rayleigh-Plesset:
évolution du rayon (a) d'une bulle de gaz sphérique dans un liquide dont
la pression (P) varie. Initialement, la bulle a un rayon aj et est a la
pression atmosphérique. P, est la pression de vapeur saturante (Darrozes
et Chahine 1983).

Tableau C.1 - Valeurs critiques du rayon et de la pression des
germes de cavitation, calculées avec I'équation simplifiée de

Rayleigh-Plesset (équation C.9 ).

rayon initial rayon critique pression critique
ag (um) ac (um) Po (hPa) '
100 1400 23
10 48 3.2
1 2.2 -420

0.1 0.18 =5400

Pp = 105 Pa ; T =20 °C ; p, = 23.37 hPa ; 0 = 72.75 10-3 N.m"!



La formule simplifiée de Rayleigh-Plesset traduit donc le fait que lorsque le rayon de la bulle
dépasse sa valeur "critique", la pression & l’infini ne peut plus diminuer: la tension
superficielle a I’interface "bulle - liquide" est trop faible pour équilibrer la résultante des
autres pressions. Le rayon de la bulle croit alors indéfiniment et la pression 2 ’infini tend vers
la pression de vapeur saturante (Fig. C.1 ). En d’autres termes, dans les conditions
d’application de cette formule la pression"critique" est 1a pression qu’il faut atteindre pour que
la bulle devienne instable et qu’apparaisse la cavitation.

Pour des conditions initiales normales de température et de pression quelques valeurs
critiques sont calculées en fonction du rayon initial de la bulle ( Tab. C.1 ). Ainsi, pour un
rayon initial de la bulle inférieur a 1 u, la bulle ne cavite pas tant que 1’on n’a pas atteind une
valeur de pression a I’infini négative, ce qui correspond i une traction. Un manométre
différentiel enregistrerait alors une différence de pression supérieure a2 ( P, - P_. )
correspondant a un potentiel matriciel de I’eau dans le sol de -14.2 m .

Si I’eau d’un tensiométre est suffisamment bien purgée pour qu’il n’y ait pas au départ de
bulles de gaz (gaz non dissous, vapeur d’eau) trop grandes, cette eau pourrait donc étre portée
a une valeur de pression négative, tant que la tension superficielle 4 ’interface "bulle - eau
liquide" assure la cohésion de ces bulles et "retarde" le phénoméne de cavitation. Cette
situation correspond 2 un "état métastable de 1’eau sous tension".

Pour plusieures raisons, la formule simplifiée de Rayleigh-Plesset ne pas peut étre utilisée
pour faire des calculs précis:

(a) Dans la pratique les bulles de gaz non dissous au sein d’un liquide ont des dimensions
et des formes variées, mal connues. Elles sont surtout présentes au voisinage de particules
solides en suspension et 1a ol le récipient présente des anfractuosités. Pour limiter dés le
départ la présence de ces "germes de cavitation" il faut utiliser une eau pure et un circuit
hydraulique le moins rugueux possible.

(b) Des phénomenes physiques sont néglig€s, notamment les termes d’inertie intervenant
quand les bulles grossissent (qui peuvent retarder la cavitation), la diffusion de gaz (qui
peut se produire de I’eau liquide vers la bulle, et accélérer son grossissement), les échanges
thermiques.

(c) L’expérience montre que les bulles de gaz qui ont atteint leur rayon critique explosent
trés brutalement: le gaz dans la bulle suivrait alors une loi de détente plus proche d’une
adiabatique que d’une isotherme.

63. PREUVES EXPERIMENTALES D'UN RETARD A LA CAVITATION

Selon Aucher (1985) "il est reconnu depuis longtemps qu’un liquide parfaitement pur et
dégazé peut subir 4 la température ordinaire des dépressions considérables ( -10000 m pour
’eau ) sans manifester le moindre signe de décohésion".



Dés 1850, Berthelot décrit qualitativement le phénoméne de cavitation de plusieurs liquides.

Un liquide est enfermé dans un tube en verre épais, fermé hermétiquement. En chauffant le

tube les bulles de gaz contenues dans le liquide se dissolvent car le liquide est mis sous

pression (la dilatation du verre est plus lente que celle du liquide). Si alors on refroidit le tube,

ce qui met le liquide sous tension, on n’observe pas d’apparition de bulles de gaz méme si I’on
passe en dessous de la température initiale. A ce moment le moindre choc fait réaparaitre

instantanément des bulles de gaz, "avec un 1éger bruit et une secousse plus ou moins notable".

Cette microexplosion et le bruit qui accompagnent la cavitation du liquide lorsqu’il est dans

un état métastable est caractéristique (phénomeéne appelé "collapse") et se produit en 10-4 &

10-5 secondes (Aucher 1985).

Briggs (1950) remplit un tube horizontal en forme de Z avec de 1’ean pure et dégazée. 1l
soumet ensuite la colonne d’eau i une force centrifuge et constate que la colonne garde sa
cohésion pour des énergies potentielles calculées qui sont de -2800 m 4 10 °C et -2500 m 4 30
OC.

Thut (1932), a la suite des expériences de Askenasy (1895), effectue des expériences
analogues 2 celle du "test d’étanchéité" des tensiométres: un bloc poreux est raccordé a un
tube en verre. L’ensemble est saturé soigneusement avec de 1’eau bouillie, puis installé
verticalement de telle sorte que D’extrémité libre du tube en verre plonge dans un récipient
contenant du mercure. Quand on laisse ’eau s’évaporer a la surface du bloc poreux, on
constate que 1’ascension de la colonne de mercure dans le tube peut atteindre 1.90 m .

Enfin, certains auteurs font appel a 1’existence d’un état métastable de la séve sous tension
dans les plantes pour expliquer son ascension dans les vaisseaux du xyléme (Milburn 1979,
Cruiziat et Tyree 1990).

64. CONCLUSION SUR L'ETAT METASTABLE DE L'EAU SOUS TENSION

Des expériences parfois anciennes et une théorie simplifiée tendent & confirmer
I’interprétation proposée pour les mesures tensiométriques. Dans ce cas les tensiométres pour
lesquels les valeurs calculées de succion (par extrapolation de la droite d’étalonnage)
descendent en dessous de -10 m fonctionnent trés bien. Il peuvent donc servir de référence
pour savoir quand les autres tensiométres sont en retard a cause du grossissement des bulles
d’air dans le tensiomeétre.

La cohérence des résultats obtenus, en particulier la comparaison avec une courbe de
rétention obtenue sur presse de Richards dans la gamme de succions 0 2 -13 m, fait penser
que la droite d’étalonnage des capteurs de pression (réalisée dans la gamme 0 2 -9 m) peut é&tre
extrapolée. Dans ce cas on peut déterminer la conductivité hydraulique du sol pour des
succions dépassant -10 m, tant que le temps de réponse des tensiométres n’est pas un facteur
limitant (d’une part a cause de la conductivité hydraulique du sol, mais aussi car les bulles de
gaz contenues dans I’eau de la canne tensiométrique se dilatent de toute fagon).



Finalement il faudrait étalonner les capteurs de pression pour des potentiels matriciels
inférieures a -10 m. Le capteur de pression utilisé étant différentiel, on pourrait 1’étalonner en
créant une pression pneumatique du c6té de la membrane en contact avec 1’atmosphére. Cela
doit étre fait avec précaution pour ne pas déteriorer le capteur.



ANNEXE D - MESURE DES TENEURS EN EAU ET DES MASSES
VOLUMIQUES PAR ATTENUATION GAMMA

1. THEORIE

11. EMISSION DE PHOTONS GAMMA PAR UNE SOURCE RADIOACTIVE

111. Décroissance de I'émission radioactive

Soit I le nombre de photons gamma émis par une source radioactive par unité de temps et par
unité de surface (intensité). I décroit dans le temps en suivant en loi exponentielle:

Iy = Ip 24T (D.1)

T :période du radioélément (s )
112. Emission radioactive sur des temps courts

Pendant une durée courte par rapport & la période du radio-élément, I est une variable
aléatoire par rapport au temps qui suit une loi de Poisson:

Iy =1 pour t<< T (D.2a)
0'21([) =1 (D2b)
Soit N le nombre d’impulsions par secondes due a des photons gamma enregistrés par la

chaine de mesure (taux de comptage gamma). Par la suite nous utiliserons cette grandeur
mesurée ( N ) a la place de I’intensité (1), car elles sont théoriquement proportionnelles.



12. ATTENUATION DE PHOTONS GAMMA PAR LA MATIERE

121. Interactions des photons gamma avec la matiére

Quand des photons gamma traversent la matiére il existe plusieurs sortes d’interactions qui
tendent a faire perdre leur énergie aux photons. Pour des énergies inférieures 3 1 MeV les
deux formes d’interaction dominantes sont;

(a) Leffet photoélectrique: les photons sont absorbés par un électron auquel ils cédent
leur énergie.

(b) L’effet Compton: 2 la suite d’un choc élastique avec un électron, les photons
incidents sont remplacé par des photons diffusé (de moindre énergie et de trajectoire

différente).

122. Loi de Beer

L’atténuation d’un faisceau monoénergétique et paralléle de photons gamma traversant un
volume de matiére homogene est exprimée par la loi de Beer. Les photons comptés en sortie
sont les photons qui n’ont pas eu d’interaction avec la matigre (photons de méme énergie que
les photons incidents):

N = N; e ‘1nd (D.3)

N : taux de comptage en sortie ( cp.s™1)

Ni : taux de comptage en entrée ( cp.s'1)

u : coefficient d’absorption massique ( cmZ.g1 )
d : masse volumique ( g.cm™3)

1 : épaisseur traversée (cm )

Pour un volume de sol humide on a (Gardner et al. 1972):
N = N, e -l(uspd+pwpwd) (D.4)

N : taux de comptage en sortie ( cp.s'1)

N; : taux de comptage de "référence" ( cp.s-1)

s : coefficient d’absorption massique du sol sec ( cm?.g! )
Wy © coefficient d’absorption massique de I’eau (cnf .gl )
pq : masse volumique de sol ( g.cm™3)

pw : masse volumique de I’eau ( g.cor3 )

8 : humidité volumique ( cm3.cm3)

1 :épaisseur de sol traversée (cm )

Dans cette expression, le taux de comptage de "référence" est le taux de comptage 2 travers la
cellule de mesure seule. L’absorption des photons gamma par I’air est négligée.



123. Atténuation gamma mono-source

A partir de 1’équation précédente, 6 (ou py ) est déterminé si on connait 6 termes: 1, N, N,
Us > Ky ’pd(ou 6).

Log(N;/N)/1 - ugpq
e = (D5a)

Pw Py

Log(N./N)/1 - py, pe 6
(D.5b)

Od
Hs
124. Atténuation gamma double-source

Pour deux faisceaux gamma d’énergie différente (Américium et le Césium) on applique deux
fois la loi de Beer. A partir des deux équations, 6 et p4 sont déterminés si on connait 9 termes:

1, Nam > Nram » Nes » Nies s Msam > Bepam » Bscs » Hoocs
Nam = Nram e -1 (usam pd + pwam pw 6 ) (D.6a)
Ny = N € - 1 ( uscs pd + paxcs pw 8) (D.6b)

Ainsi:

Usam LOg(Ncg/ Nics) - Uses LogWym / Nram)
8 = (D.7a)

PO 1 (Pscs Mpam - Msam Hacs )

Moes LOg( Nam / Niam ) - Mgam Log(Neg / Nics)
(D.7b)

I (Mges Mam ~ Msam Moocs )

125. Coefficients d'absorption massique

Théoriquement les coefficients d’absorption massique ( g et i, ) dépendent seulement de la
composition chimique du milieu et de l’intensité du rayonnement gamma (Coppola et
Reiniger 1974, Reginato 1973). Dans la pratique (la collimation n’est jamais parfaite,
problemes d’électronique) ce sont des coefficients expérimentaux qui doivent étre obtenus par
un étalonnage (Groenvelt et al. 1969, Stroosnijder et De Swart 1974).



2. MATERIEL ET METHODE

21. CHOIX DES SOURCES RADIOACTIVES

Pour des raisons de précision de la mesure, de période de décroissance radioactive, de sécurité
et de codt, les deux sources radioactives utilisées sont: I’américium (241 Am , pic d’émission a
60 keV, période 30 ans) et le césium ( 137Cs , pic d’émission 2 662 keV, période 458 ans).

Nous admettons que la dérive de ces sources radioactives au cours du temps affecte peu les
coefficients d’absorption massique expérimentaux en 1’espace d’une année. Par contre nous
déterminons pour chaque expérience le profil de comptage gamma de référence.

22. CHAINE DE MESURE

L’échantillon de sol est fixe. Les radioéléments contenus dans un chiteau de plomb et le
détecteur gamma se déplacent verticalement de part et d’autre de 1’échantillon. Les deux
sources 241Am € 137Cs sont alignées par rapport 4 I’axe de scrutation. Le pas minimum de
déplacement du batis supportant les sources radioactives et le détecteur est de 0.23 mm.

Pour une cote de référence, 1’axe de scrutation gamma est matérialisé par un faisceau laser de
diamétre 0.3 mm (Decock, Grenoble). Les échantillons sont positionnés en alignant les deux
marques diamétralement opposées faites sur les cellules de mesure avec le faisceau laser.

La chaine de mesure est constituée de deux parties:
(a) Un dispositif d’enregistrement des spectres gamma:

- les sources radioactives et des collimateurs en plomb

- un détecteur gamma Nal (Quartz & Silice)

- un systéme photomultiplicateur (Quartz & Silice)

- un amplificateur a conversion de pdle zéro (modele 2012, Canberra)

- un analyseur multicanaux (modéle 8075, Canberra)

- une carte et un logiciel de traitement des spectres gamma (CIC, Canberra)

(b) Un dispositif de déplacement vertical du batis:
- une carte de conversion numérique-analogique (port programmable 8255)

- une carte de puissance commandant un moteur triphasé
- un détecteur de proximité (trigger de Schmidt)



23. ACQUISITION DES COMPTAGES GAMMA

231. Spectres gamma bruts

Une mesure correspond a un spectre d’€émission gamma enregistré pendant un temps
prédéfini. Les spectres gamma enregistrés sont discrétisés en 2048 canaux (Corey et al. 1971,
Angulo 1989). Ce nombre de canaux choisis est cohérent également avec la précision requise
pour tenir compte des dérives due a 1’électronique.

232. Comptages gamma, fenétres de comptage

Contrairement a la théorie, les pics d’émission gamma enregistrés ont une largeur non nulle
qui traduit des phénomeénes al€atoires liés 2 1’€lectronique de la chaine de comptage (nature du
détecteur en particulier). Ces pics ont une forme approximativement gaussienne (Samuelli et

al. 1968).

Pour un pic d’émission gamma nous définissons une fenétre de comptage en nous basant sur
les spectres enregistrés ( Fig. D.1 ). L’intégrale du spectre dans cette fenétre correspond 4 un
comptage gamma brut.

(a) Vers les faibles énergies, on prend comme largeur le nombre de canaux qui séparent
le maximum et le minimum en dessous duquel les photons Compton deviennent

dominant ( AL,;, sur le graphique).

(b) Vers les fortes énergies, on prend le plus grand nombre de canaux, avec une marge
pour les dérives du pic liées a I’électronique ( AL, sur le graphique).

Pour éviter toute déformation, les cellules destinées aux mesures ont été fabriquées en acier
(leur épaisseur est de 1 mm dans I’axe du faisceau gamma). On remarquera qu’elles absorbent
75 % de I’émission 241 Am et 20 % de I’émission37 Cs.

233, Correction de bruit de fond

Un spectre de bruit de fond est obtenu quand les sources sont fermées (temps de comptage: 24
hr). Par la suite, pour chaque spectre gamma enregistré, on retranche canal par canal le
comptage de bruit de fond.

234. Probléme de la correction Compton

Si on voulait suivre 1’évolution de la masse volumique et de la teneur en eau en conditions
transitoires, il faudrait mesurer simultanément I’atténuation des pics d’émission de24! Am et
de 137Cs. Pour 241Am une correction des photons Compton issus de 137Cs serait nécessaire ce
qui pose deux problémes. D’une part, cette cotrection augmente 1’incertitude sur les



comptages 2lAm . D’autre part, cette correction simple en théorie doit &tre déterminée
expérimentalement dans la pratique (Wood et Collis-George 1980, Angulo 1989).

Nous n’utiliserons la scrutation gamma double source qu’en conditions stationnaires. Les

comptages 241Am seront effectués avec la source de 137Cs fermée, ce qui rend inutile la
correction Compton.

3. COLLIMATION, VOLUME DE MESURE

Les collimateurs sont en plomb et cylindriques. Leur diamétre est de 5 mm. Leur longueur est
de 30 mm pour 241Am et de 150 mm pour 137Cs du c6té des sources; elle est de 30 mm du
coté du détecteur. Ces longueurs sont compatible avec les recommandations de 1a littérature
(Groenvelt et al. 1969, Gardner et al. 1972, Bridge et Collis-George 1973).

La résolution verticale du dispositif est étudiée en effectuant des comptages gamma 2 travers
une cellule de mesure vide. A Iinterface acier-air, la zone de variation du comptage gamma se
situe dans une tranche verticale d’épaisseur voisine a celle du collimateur (5 mm), ce qui
indique une bonne collimation (Groenvelt et al. 1969). Ainsi la résolution verticale de la
scrutation gamma est de 1’ordre de grandeur des agrégats (le volume de mesure correspondant
a au moins 30 agrégats).

Si on admet que le comptage gamma 4 |’interface air-acier est la moyenne du comptage dans
Pacier et dans 1’air (Nofziger 1978), on constate que 1’écart entre la position de cette interface
et le repére vertical (repére z€ro de la figure) correspond est inférieur 2 0.44 mm (2 pas de

déplacement verticaux élémentaires du batis). Cette erreur englobe: I’erreur de positionnement

des sources radioactives par rapport au repére vertical (biais surtout), le biais de

positionnement du faisceau Laser par rapport a 1’axe réel de scrutation, et I’incertitude sur le
positionnement de la cellule par rapport au faisceau laser.

4. CORRECTION DES DERIVES LIEES A L'ELECTRONIQUE

41. TEMPS MORT DE L'ELECTRONIQUE

Tous les photons gamma qui parviennent au détecteur ne sont pas codés en impulsions 2
cause du temps mort de la chaine électronique de comptage (surtout le temps mort du codeur).
La proportion de photons gamma non codés augmente avec I’intensité du rayonnement. Une
correction de temps mort permet de calculer le taux de comptage réel par rapport au taux de
comptage mesuré (Fritton 1969):
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Figure D.2 - Calage d'un pic d'émission gamma par une loi normale.
Cette procédure sert a retrouver la position du maximim de chaque pic.
Exemple d'un spectre du cesium.



N = N/ (1-TN") (D.8)

N : taux de comptage réel (cp.s'l)
N’ : taux de comptage mesuré ( cp.s? )
T : temps mort de 1’électronique ( s )

Le temps mort de 1’€lectronique est déterminé par la technique de Groenvelt (1974), qui ne
nécessite que deux morceaux d’un méme absorbant. Le calcul est obtenu sans approximation 4
partir de la loi de Beer (contrairement & ce qu’affirme Groenvelt 1974):
NN, -N Ny
- (D.9)
NNy (Nf +Ny ) - By (R +N° )

N’, : taux de comptage mesuré dans I’air ( cp.s! ) (cp.s-1)

N’ : taux de comptage mesuré dans le morceau X ( cp.s! )

Ny : taux de comptage mesuré dans le morceau Y ( cp.sl)

N’y : taux de comptage mesuré dans les deux morceaux ( cpsl)

Le temps mort est de 20 ps pour 137Cs et 2 us pour 241Am. Ces valeurs élevées par rapport 2
la littérature (voir par exemple Angulo 1988) sont peut-étre dues & I’age du détecteur (20 ans)
et au fait qu’il est d’une marque différente du reste de la chaine de comptage.

42. EFFET DE LA TEMPERATURE SUR L'ELECTRONIQUE

Les dérives de la chaine de comptage gamma avec la température sont bien connues et
concemnent surtout la Trés Haute Tension du détecteur gamma (Kriz 1969, Samuelli et al.
1968). On recommande souvent de travailler dans une piéce ot ’amplitude thermique est
inférieure & 1 °C Cette condition était difficile 4 réaliser dans le laboratoire, I’amplitude
thermique étant de I’ordre de 3 °C au cours d’une expérience.

L’effet de la température sur I’électronique se traduit essentiellement par une translation des
spectres gamma enregistrés (Kriz 1969, Angulo 1989). Les dérives de la position des pics
gamma sont alors corrigées par un logiciel:

(a) Connaissant approximativement la position du maximum d’un pic d’émission gamma
dans un spectre, on sélectionne une partie du spectre symétrique par rapport a ce
maximum.

(b) Dans cette partie du spectre, on cale une loi normale. Ce calage permet de retrouver
la position exacte du maximum du pic d’émission.



a

(c) Le comptage gamma est calculé a partir de ce maximum du pic d’émission, en
translatant la fenétre de comptage.

Des essais montrent que la partie du spectre sélectionnée pour avoir un bon calage doit avoir
une demi-largeur €gale a A_,; tel que ( Fig. D.2 ):

(@) Ay =1.5AL;, , pour la fenétre de comptage 137Cs

() Acy =2.0AL;, , pour la fenétre de comptage 241Am
Le suivi des comptages 137Cs 2 travers 1’air pendant trois jours montre que cette correction
permet de retrouver une loi d’émission au cours du temps parfaitement en accord avec la loi
de Poisson théorique, tant que 1’amplitude thermique est inférieure & 5°C. Pour ces conditions

les dérives de la position du maximum du pic du 137Cs sont de 30 canaux.

Par comparaison, on peut évaluer les conséquences d’une erreur sur la position du maximum
d’un pic d’émission gamma a travers I’air et pour un temps de comptage de 600 s:

(2) Pour 137Cs (environ 5 105 cp ) une erreur de 8 canaux correspond 2 une erreur de
comptage égale a un écart-type (racine carrée du comptage)

(b) Pour 21Am (environ 10° cp ) une erreur de 1 canal correspond 2 une erreur de
comptage égale a un écart-type (racine carrée du comptage)

Cette procédure de calage permettant de retrouver la position exacte des pics d’émission est
appliquée a chaque spectre enregistré.

43. AUTRES SOURCES DE DERIVE DE L'ELECTRONIQUE

Il existe d’autres sources de dérives des comptages li€es a 1’électronique citées dans la
littérature. Ces dérives n’ont pas été mises en évidence dans nos conditions de mesure:

(a) Dérives temporelle lors de la mise en chauffe du systéme: par précaution le systéme
est laissé en chauffe au moins une journée avant une expérience.

(b) Dérives temporelle liées 4 un changement brusque d’absorbant (Stroosnijder et De
Swart 1974, Groenvelt 1974, Angulo 1989).

(c) Dérives de la position et de la largeur des pics en fonction du taux de comptage
quand la compensation du pdle zéro de I’amplificateur gamma est mal réglée (Samuelli

et al. 1968).

(d) Vieillissement du détecteur (Topp 1970).



5. ETALONNAGE (COEFFICIENTS D'ABSORPTION MASSIQUE)

Les coefficients d’absorption massique de 1’eau sont déterminés 2 partir du comptage a travers
une cellule de mesure vide et pleine d’eau (temps de comptage 3600 s). Les valeurs sont
proches des valeurs théoriques ce qui montre que la collimation est bonne (Groenvelt et al.

1969).

Les coefficients d’absorption massique du sol sont déterminés a partir d’une scrutation (tous
les 5 mm avec un temps de comptage de 3600 s) faite a travers une cellule de mesure vide et
remplie de facon homogene avec le sol (tamisé & 1 mm). Bien que le sol soit séché 4 ’air, la
correction tenant compte de son humidité est nécessaire. La masse volumique séche et
I’humidité pondérale moyenne du sol sont déterminées gravimétriquement.

6. PRECISION THEORIQUE ET OPTIMISATION DES MESURES

61. PRINCIPE DU CALCUL D'INCERTITUDE

Les équations permettant de calculer 6 et/ou py a partir des mesures d’atténuation gamma se
mettent sous la forme:

Y = £(X,) (D.10)

f : fonction quelconque (connue)
X; : grandeurs mesurées (variables aléatoires)
Y :0 oupy (variables aléatoires)

On fait les hypothéses suivantes sur les mesures X : elles ne sont pas biaisées, elles sont
indépendantes, ce sont des lois normales, et les incertitudes sur les mesures sont petites. Dans
ces conditions, on montre par un développement limité & 1’ordre 1 que la distribution de Y ( 8
ou g ) est une loi normale dont la variance est:

o2y = % (8Y/8Xi)2 o2y (D.11)

Si les X; ne sont pas des lois normales, ’incertitudes sur Y est majorée avec le calcul
précédent. Ce calcul a été explicité par Gardner et al (1972) et par Bruckler (1983). La
variance totale se décompose notamment en deux groupes:

(2) Des termes relatifs aux comptages gamma ( Ny, Ny , Nooo, N, ): on parle
d’erreur minimale.



(b) Des termes relatifs aux coefficients d’absorptions ( pscs , powcs , usam , pwam ) , 3
la géométrie du syst®me de mesure ( 1), & I’état physique du milieu ( py ou @ en
scrutation mono-source): on parle d’erreur résiduelle.

62. DONNEES BIBLIOGRAPHIQUES

Les analyses de I’incertitude des mesures d’atténuation gamma (Gardner et al. 1972, Mansell
et al. 1973, Stroosnijder et De Swart 1974, Bruckler 1983, Angulo 1989) montrent que pour
déterminer 6 ou pq4 avec un intervalle de confiance ( 0.95 ) inférieur A 1 % il faut:

(a) Des comptages de référence ( N, ) entre 105 et 3 105 cps en scrutation mono-source.
Dans nos conditions expérimentales, cela correspond & un temps de comptage supérieur 2
20 min pour 241Am et 4 10 min pour 137Cs.

(b) Des comptages de référence ( N, ) entre 106 et 3 106 cps en scrutation double-source.
Dans nos conditions expérimentales, cela correspond & un temps de comptage supérieur 4 3

hr pour 241Am + 137Cs.

Ces analyses montrent aussi que pour des valeurs habituelles de 8 ou py il existe une plage de
valeurs optimales pour la distance de scrutation par rapport & I’incertitude totale sur 6 ou py :

(2) Epaisseur de 14 a 28 cm en scrutation mono-source 137Cs
(b) Epaisseur de 4 4 7 cm en scrutation mono-source 241Am

(c) Epaisseur de 52 12 cm en scrutation double-source 137Cs + 241Am

63. INCERTITUDES SUR LES TERMES DU CALCUL

Les formules de calcul sont données par Bruckler (1983). Les valeurs des paramétres utilisés
pour le calcul d’incertitude sont indiqués au Tableau D.1 .

(a) On admet que tous les comptages gamma suivent une loi de Poisson (variance égale 2
la moyenne).

(b) Le diamétre de scrutation peut étre mesuré au pied & coulisse avec un écart-type de
0.05 mm (valeur expérimentale). Mais lors du positionnement de la cellule par rapport a
P’axe de scrutation on fait sans doute une erreur supérieure a cette valeur. La valeur choisie
pour I’écart-type sur le diamétre de scrutation est la moitié du diameétre du faisceau laser (
0.15 mm ).



(c) L’écart-type sur les coefficients d’absorption massique est calculé avec la méme
méthode présentée. Cet écart-type théorique est cohérent par rapport A des déterminations
expérimentales indépendantes des coefficients d’absorption. Dans le calcul théorique, la
contribution la plus forte a la variance totale est celle du diamétre de scrutation (ce qui est
en accord avec Bruckler 1983).



TableauD.1 - Valeurs utilisées pour les calculs théoriques d'incertitude sur les
mesures d'humidité et de densité par atténuation gamma (les écart-types sont
indiqués entre crochets).

masse volumlque de 1l’eau 1.00

(g-cm=3) [ 0]

gamme des humldltés 0.05 a 0.40

volumiques (m .m-3 )

gamme des masses Volumlgues 0.90 a 1.60

de sol sec {g.cm~3) [ 0.01 &a 0.02 ]

gamme des épaisseurs 2.5 a 25

de sol scrutées (cm) [ 0.015 ]

gamme des temps de 60 a 6000

comptage simulés (s) (2) .

source gamma 137 ¢s 241 ap
taux de comptage de 700 350
référence (cp.s-1) (2)
coefficient d’atténuation 0.0846 0.203
massique de 1l’eaun (cmz.g‘l) [ 0.0003 ] [ 0.001 ]
coefficient d’atténuation 0.0772 0.272
massique du sol (cm?.g-1) [ 0.0003 ] [ 0.001 ]

(1) 1récart-type n’est utilisé que dans les calculs d’incertitude
sur les humidités en atténuation gamma mono-source.

(2) on suppose qu’un nombre de photons gamma enregistré (nombre de
coups) suit une loi de Poisson (variance = moyenne).



ANNEXE E - COMPLEMENT SUR LA CARACTERISATION
HYDRODYNAMIQUE DES ECHANTILLONS

1. METHODE DE REFERENCE HORS DE LA GAMME TENSIOMETRIQUE

Pour les échantillons 1 et 3 qui sont caractérisés par des gradients d’humidité dans le sol assez
importants (par rapport & 1’échantillon 3), on peut chercher a calculer la conductivité
hydraulique en extrapolant les potentiels matriciels a partir des mesures d’humidité et d’une
courbe de rétention. Mais il faut étre prudent par rapport aux erreurs d’interpolations faites au
cours des calculs: ainsi, on trouve que la courbe de rétention calculée qui correspond aux
valeurs calculées de conductivité hydraulique n’est plus en bon accord avec la courbe de

rétention "réelle" pour des valeurs de , inférieures a -30 m ( Fig. E.1).

2. METHODE DE WIND

21. MISE EN OEUVRE DE L'ALGORITHME UTILISE

D’aprés les conclusions des simulations numériques (chapitre 3), 1’algorithme de Wind
modifié est utilisé. Pour estimer la courbe de rétention, 5 a 10 itérations sont nécessaires, au
cours desquelles la somme des carrés diminue d’un facteur 100 & 1000. L’accord entre les
teneurs en eau moyennes observées et estimées est satisfaisant ( Fig. E.2 ): les écarts sont
inférieurs 4 0.01 m3 m-3. Ces écarts tendent 2 augmenter pour les plus faibles teneurs en eau,
ce qui peut s’expliquer par un manque de souplesse du modéle analytique décrivant la courbe
de rétention (le parametre O, ajusté est souvent voisin de la plus petite teneur en eau
moyenne); ils pourraient aussi €tre dus a une surestimation systématique des teneurs en eau
prés de la surface, quand les gradients de teneurs en eau sont importants.

22. COMPARAISON AVEC UN AUTRE ALGORITHME

L’algorithme utilisé (profils d’humidité "spline", courbe de rétention décrite par la formule de
van Genuchten) a été comparé a un autre algorithme lui aussi basé sur la méthode de Wind



(1968). Cet algorithme (Halbertsma et al. 1988) considére des profils d’humidité "en escalier”
et une courbe de rétention décrite par un polyndme (du sixieéme ordre maximum). La
comparaison des deux algorithmes montre un bon accord ( Fig. E.3 ).

23. CARACTERISATION HYDRODYNAMIQUE DE L'ECHANTILLON 4

Pour I’échantillon 4 ( py = 1.06 genr3 ) on utilise la méthode de carctérisation
hydrodynamique simplifiée de Wind. L’évolution de ’humidité moyenne et des potentiels
matriciels est représentée sur la figure E.4 . Les propriétés hydrodynamiques sont
représentées sur la figure E.5 ; elles ont été déterminées pour les humidités inférieures au
point d’entrée d’air des agrégats. On constate un écart entre la courbe de rétention de
I’échantillon 4 et celle de I’échantillon 3 , les deux courbes tendant a se rejoindre quand la
teneur en eau diminue ( Fig. E.5a): cet écart pourrait s’expliquer par I’hypothése d’un
tassement textural (chapitre 6).

3. METHODE INVERSE: DESCRIPTION DE LA COURBE DE RETENTION

Quand la relation K(6) est décrite par le modéle de Mualem (1976) - van Genuchten (1980) et
qu’un seul paramétre (K) est ajusté, on constate que I’ajustement est un peu meilleur, et que le
minimum est mieux défini, quand la courbe de rétention est décrite par une fonction spline
plutdt que par la formule de van Genuchten ( Fig. E.6 ). L’ajustement de la courbe de
rétention par la formule de van Genuchten est pourtant satisfaisant pour le cas étudié. Par la
suite, la courbe de rétention sera donc décrite par une fonction spline. Par ailleurs, pour les
faibles valeurs du paramétre K, la somme des carrés diminue. Ceci a déja été remarqué avec
les simulations numériques (chapitre 4).
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hydrodynamique complémentaire avec la méthode de Wind modifiée .

(a) courbe de rétention et comparaison avec celle de 1'échantillon 3 ; (b)
valeurs calculées de conductivité hydraulique et courbe lissée.
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Figure E.6 - Echantillon 1: essai de caractérisation hydrodynamique

par la méthode d'estimation non linéaire. Relation entre le critére a
minimiser (SSQ) et la valeur du paramétre recherché (K,). Modéle K(60)
de van Genuchten. Somme des carrés non  pondérée.

La courbe de rétention est décrite soit par la formule de van Genuchten
(trait plein), soit par une fonction spline (pointill§).




ANNEXE F - CARACTERISTIQUES PHYSIQUES DU SOL ETUDIE

1. LOCALISATION

localité Montluel (Ain)

exploitation G. Lassu (ferme Fructiver, parcelle A4)
profondeur de prélévement entre 0 et 20 cm

date du prélévement Aofit 1988

2. ANALYSES SUR SOL SEC

Humidité a 105 °C 0.8 %

Granulométrie sans décalcification 5 fractions
A (0-2 ) 10.8 %
Lf (2-20 p) 24.7 %
LG (20-50 p) 46.2 %
Sf (50-200 p) 15.6 %
SG (200-2000 p) 2.7 %

Humidité équivalente 2 1000 g  19.2 %

Carbone organique (méth. Anne) 0.85 %

Mati¢res organiques 1.46 %

pH eau 6.3

C.E.C. (méthode Metson) 5.0 meq. p. 100
Calcium échangeable 4.0 meq. p. 100
Fer total H.F. 1.28 %
Manganeése total H.F. 433.0 ppm
Magnesium échangeable 0.36 meq. p. 100
Potassium échangeable 0.274 meq. p. 100
Sodium échangeable 0.018 meq. p. 100

La masse volumique de sol sec (pycnométre) est de 2.678 g.cm™3



3. ANALYSES CHIMIQUES SUR EXTRAIT DE PATE SATUREE

Humidité de la pate saturée 034 ggl
Cations

K+ 0.84 meq.l"1

Na* 0.32 meq.I'1

Ca2t 6.6 meq.l-
Mg2+ 0.94 meq.l-!
NH,4* 0.14 meq.l'1

Anions
NO;- 4.03 meq.l'l (8lectrode spécifique) *
CI- 5.07 meq.l1 (8lectrode spécifique)
HCO3%  1.36 meq.l! (méthode Boutrie, 1976)
S04~ € (non mesuré)
Si4- 3 (non mesuré)

(*) donnée douteuse

4. MINERALOGIE DES ARGILES (Le Bissonnais, 1988)

argiles grossiéres fines
02a2p 0a02u
Illite 21% 21 %
Kaolinite 18 % 24 %
Minéraux 2/1 27 % 49 %
Quartz, Feldspath 30 % 0%
Oxydes 2% 1%
reste (?) 2% 5%

La classe minéralogique des argiles définie par la C.E.C. et le taux de K5O est "Kaolinitique /
Chloritique " selon Le Bissonnais (1988)



ANNEXE G - CARACTERISTIQUES DES SIMULATIONS NUMERIQUES

1. PROPRIETES HYDRODYNAMIQUES

Les propriétés hydrodynamiques des deux sols fictifs sont définies avec le modéle de van -
Genuchten (1980):

"limon" "sable"
8 (m3.m3) 0.411 0.330
8, (m3.m3) 0.073 0.000
a (m1) 0.17 5.24
n (-) 2.580 1.912
K, (ms?1) 6.00 108 2.58 105
A () 0.500 0.873
pq (g.cm™) 1.55 1.70
2. CONDITION DE SURFACE

La conditions de surface est le flux ( E ) qui est exprimé en fonction du temps ( t ) par le
mod¢le empirique suivant:

*Pour t< to E(t) = EO
*Pour t >ty Egp = Eg exp[ -B(t-tg)]
"limon" "sable"
Ey (ms1) 9.25 108 230108
to (5) 8.21 104 6.55 10%5
m.s- . : . :
1 4.63 10-6 6.00 10-6
3. CONDITION INITIALE

Pour les deux sols fictifs, la condition initiale est I'équilibre: a toutes les cotes, ;) = -0.08

(m)



ANNEXE H - PHOTOGRAPHIES

Photo 1 : Vue générale du bitis de Ia scrutation gamma.

Photo 2 : Dispositif de caractérisation hydrodynamique du sol.
Le chateau de plomb contenant les sources radioactives est a droite sur la photo. Le

boitier des capteurs de pression et 1'échantillon sont placés sur une balance électronique.
La plaque rugueuse en haut de la photo sert a créer un courant d'air turbulent a la

surface du sol.

Photo 3 : Détermination de la conductivité hydraulique A saturation.
Le dispositif permet de travailler a charge constante. La hauteur d'eau imposée en
amont est contrdlée par un vase de Mariotte et par un niveau constant (3 gauche de Ia
photo). La différence de hauteur d'ean est déterminée avec un cathétométre.

Photo 4 : Grande presse pour la fabrication des massifs d'agrégats.
Le piston de la presse est en haut de la photo. On commence par compacter les agrégats

dans la presse. Puis on enfonge trois cellules destinées a des caractérisations. Aprés
avoir retiré le moule de la presse, ces cellules sont dégagées.

Photo 5 : Aspect d'un massif d'agrégats peu compacté.
Dans ce massif d'agrégats a été prélevé 1'échantillon 3 ( pq = 0.96 g.cm'3 ). L'aspect du

massif est assez isotrope, avec parfois des litages de quelques cm de long,

Photos 6 et 7 : Vue d'un agrégat du sol de Montluel au M.E.B..

Les grains de limon (plus sombres) sont recouverts trés partiellement par une couche
discontinue d'argile (plus claire).
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