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Résumeé

Dans le cadre du développement du modéle hydrologique distribué et a base physique POWER (Planner
Oriented evaluative Watershed model for Environmental and socio-economic Responses), le test et la
validation des différents modules doivent étre menés avant de les agréger ensemble dans leur structure
commune. Le travail de thése s’inscrit dans cette démarche.

La version préliminaire de POWER, nommée REW v4.0 (Reggiani et al. 1998, 1999), a été mise en place
pour une modélisation du bassin versant de la Donga, située au Bénin dans le cadre du programme
international AMMA (Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine). Cette modélisation permet de
représenter de fagon spatialisée I’ensemble des processus dominants du cycle de I’eau. L’analyse des
données disponibles sur le bassin versant permet d’évaluer dans ce type de modélisation, la représentation
des débits intermédiaires, la représentation d’autres grandeurs telles que I’évolution de la hauteur de nappe
ou la saturation du sol, puis I’apport de la variabilité spatiale de la pluie par rapport a une pluie uniforme sur
le bassin ou I’apport de la variabilité spatiale des propriétés sols.

Dans le but d’améliorer la représentation des processus au sein du modéle POWER, un module de transferts
verticaux dans la zone non saturée a été¢ développé et validé. Ce module permet la résolution rapide de
I’équation de Richards (1931) 1D selon la solution numérique de Ross (2003) dans laquelle ont été inclus les
phénomeénes d’interception, de transpiration et d’extraction racinaire. L’application du modele POWER
comprenant le module de zone non saturée ainsi développé devrait permettre de répondre a un certain
nombre de questions soulevées dans la mise en ceuvre du modele REW v4.0.

Mots-clés : Modélisation hydrologique distribuée, Zone non saturée, AMMA, POWER

Abstract

In the aim of the development of the distributed, physically-based hydrological model POWER (Planner
Oriented evaluative Watershed model for Environmental and socio-economic Responses), test and
validation of the various modules should be conducted separately before incorporating them into the
modelling structure.

The preliminary version of POWER, called REW_ V4.0 (Reggiani et al. 1998, 1999), was applied to the
Donga catchment, Benin, in the context of the international program AMMA (Multidisciplinary Analysis of
the African Monsoon). Data analysis allow to evaluate, in this particular modelling system, the
representation of intermediate discharge, the evolution of the groundwater level, the evolution of the degree
of soil saturation and then the improvement of the simulation when taking into account the spatial variability
of rainfalls or soil properties.

In order to improve the process representation into the POWER modelling system, a vadose zone module
was developed and validated to represent more physically the vertical water transfers in the unsaturated zone.
This module allows a quick resolution of the 1D Richards’ equation (1931). This module is based on the
numerical solution proposed by Ross (2003). Interception, transpiration and roots extraction phenomenon
were added to the numerical solution in order to take into account soil surface covered by vegetation. The
POWER application, with the vadose zone module developed would allow us to answer some questions
raised by the REW_v4.0 model.

Keywords: Distributed hydrological modelling, Unsaturated zone, AMMA, POWER
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| ntroduction

Lors de la Déclaration Millénaire de I’ONU en 2000, la communauté internationale s’est
engagée a « réduire de moitié, d’ici 2015, la proportion des personnes qui n’ont pas acces a 1’eau
potable ou qui n’ont pas les moyens de s’en procurer » ; et « a mettre fin a 1’exploitation irrationnelle
des ressources en eau, en formulant des stratégies de gestion de I’eau aux niveaux régional, national et
local, permettant notamment d’assurer aussi bien un acceés équitable qu’un approvisionnement
adéquat » (ONU/WWAP, 2003). A origine de cette déclaration, on trouve les constats suivants : la
ressource en eau douce facilement accessible ne représente que 2,5% de I’hydrosphére terrestre ; sa
distribution a la surface du globe est trés inégale ; la population mondiale s’accroit et change ses
habitudes de consommation.

On comprend donc qu’il existe un besoin fort de connaissances relatives a la partie
continentale du cycle de 1’eau. Les questions posées aux hydrologues portent sur les quantités
disponibles, sur leur hétérogénéité spatiale, leur qualité ou encore leur évolution dans le temps, en
relation avec des contraintes anthropiques (changements d’occupation des sols, prélévements
agricoles, production d’eau potable) ou des changements climatiques. Le bassin versant est I’entité
géographique généralement retenue pour répondre a ces questions. La démarche consiste a
comprendre les changements passés (ou actuels) dans le fonctionnement hydrologique des bassins,
dans I’espoir de pouvoir, a terme, anticiper les impacts de ces changements sur la ressource en eau, au
niveau de la disponibilité mais aussi de la qualité. Ceci passe d’abord par 1’étude des processus variés
auxquels le bassin versant est sujet: citons en exemple les précipitations, 1’évaporation, la
transpiration des plantes, 1’interception, les écoulements de surface, I’infiltration dans le sol et les
écoulements souterrains. La complexité de ces processus et de leur interaction demande une
conceptualisation sous forme d’équations mathématiques qui doivent étre résolues par des moyens
informatiques. On parle alors communément de « modeles hydrologiques ».

Malgré des capacités de calcul informatiques croissantes, la modélisation hydrologique
demande encore de faire des hypothéses simplificatrices. Celles-ci doivent étre discutées selon les
objectifs scientifiques. Le degré de finesse nécessaire dans la description des processus élémentaires,
pour la représentation du bassin versant, constitue une discussion encore largement ouverte. Le travail
présenté dans ce mémoire tente d’apporter quelques €léments de réponse dans un contexte de
modélisation donnée et dans un contexte climatique particulier : le bassin versant de la Donga, au

Bénin.
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Le mémoire s’organise en six chapitres. Le premier est une vue synthétique des questions
posées par I’utilisation de modéles hydrologiques et leur validation. J’insisterai plus spécialement sur
la modélisation incluant les processus et leur variabilité dans le temps et dans 1’espace. J’expliquerai
¢galement en détails dans ce chapitre le contexte de cette thése et la démarche adoptée.

Dans le second chapitre, j’exposerai I’ensemble des données disponibles sur le bassin versant
de la Donga. Elles permettent de caractériser les différents ¢léments du cycle hydrologique : les
précipitations, les variables climatiques, les débits, les hauteurs de nappe et les propriétés des sols sont
déja disponibles et ont été utilisées. D’autres données seront bient6t disponibles et permettront aussi
de valider la représentation que nous faisons du fonctionnement hydrologique du bassin versant.

Au troisiéme chapitre, j’exposerai les concepts théoriques du modele hydrologique que j’ai
utilisé :REW-v4.0. J’expliquerai en quoi il permet d’étudier la complexité nécessaire a une bonne
représentation du bassin versant. Ce modele permet la dérivation d’équations différentielles ordinaires
qui représentent, a 1’échelle du bassin versant, les transferts de masse et de quantité de mouvement
entre les différents compartiments hydrologiques.

Au chapitre 4, j’aborderai la mise en ceuvre de la modélisation avec I’'utilisation spécifique
pour le modéle REW-v4.0, des données disponibles. Le découpage de 1’espace en sous-bassins sera
abordé dans ce chapitre ainsi que la spécification des parameétres pour chaque maille de calcul.

Au chapitre 5, nous verrons les résultats issus du travail de modélisation du bassin versant de
la Donga avec le modele REW-v4.0. Cette modélisation sera évaluée a travers plusieurs
compartiments du cycle hydrologique, tels que les débits a 1’exutoire mais aussi en d’autres points du
bassin, les hauteurs de nappe, et la dynamique de la zone non saturée. Nous évaluerons aussi
I’influence de la spatialisation de certains paramétres et de certaines entrées sur la représentation des
compartiments énoncés ci-dessus.

Au chapitre 6, je présenterai le développement et la validation d’un module de zone non
saturée. Ce module permettra une représentation plus physique des transferts dans la zone non saturée,
qui semble étre nécessaire a une bonne représentation du fonctionnement du bassin versant. Ce
module de zone non saturée a été développé pour améliorer la représentation des nappes, de la zone

non saturée et de 1’évapotranspiration.
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1" chapitre : Introduction générale

En réponse a un événement pluvieux, I’hydrologie du bassin se trouve modifiée. Ceci peut
notamment s’observer a travers les composantes suivantes : 1’écoulement de surface, 1’écoulement
dans la zone saturée et non saturée du sol et I’évapotranspiration. Les tailles de bassins versants
varient de quelques hectares a plusieurs milliers de km?. Les échelles de temps de leur fonctionnement
peuvent, elles aussi, varier de I’événement pluvieux a plusieurs années consécutives. Les modéles
hydrologiques sont des outils numériques qui servent a représenter le fonctionnement d’un bassin
versant. L'objectif de la modélisation est de simuler I’'une ou plusieurs de ces composantes pour une
échelle de temps et d’espace. En conséquence, le choix de 1’outil dépendra des composantes
représentées et des échelles spatio-temporelles. 1l existe donc de nombreux modéles hydrologiques
ayant chacun ses spécificités. Une fois 1’outil défini, nous avons besoin d’évaluer notre modélisation.
En effet, celle-ci est une représentation plus ou moins fidéle de la réalité. L’évaluation est
généralement faite en comparant les résultats issus des mode¢les avec les observations. C’est une tache
délicate pour les utilisateurs des modeles hydrologiques puisqu’il n’existe pas de méthode bien
définie.

Dans ce premier chapitre, je m’attache a ces questions générales liées a la diversité des
modeles hydrologiques et a leur évaluation. Je présente dans la premicre partie, les différents types de
modeles rencontrés dans la littérature. Avant de rentrer en détails dans leur utilisation, je définirai,
dans une deuxiéme partie, quelques mots couramment utilisés en hydrologie, mais pour lesquels un
consensus n'existe pas toujours. Je ferai ensuite une présentation générale des méthodes de
construction des mod¢les. En quatriéme partie, j’insisterai plus particulicrement sur 1’utilisation des
modeles spatialisés pour représenter les différents processus du cycle de I’eau. La derniére partie de ce
chapitre présentera le contexte de mon travail de thése et la démarche ¢élaborée au vu des éléments qui

auront précédé.

1.1 DIFFERENTS TYPES DE MODELES HYDROLOGIQUES?

Une classification des modéles hydrologiques peut émaner de la présentation qu’en fait Singh
(1995) selon ses 5 éléments constitutifs :

- la géométrie du systéme

- les entrées dans le systéme

- les lois gouvernant la réponse du systéme
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- les conditions initiales et aux limites du systéme

- les sorties du systéme
Rappelons ici que le principe de la modélisation est de transformer les entrées du modéle en sorties,
moyennant une représentation mathématique des processus hydrologiques. Les lois qui assurent ces

transformations, font intervenir des paramétres qu’il est nécessaire de spécifier a chaque utilisation.

A partir de la définition de Singh (1995), nous pourrions par exemple classer les modéles
hydrologiques selon les échelles spatiales sur lesquels ils peuvent étre utilisés : pour des petits bassins
versants de 1’ordre de quelques km? ou des grands bassins versants de superficie supérieure a
1000km?, la géométrie étant différente, nous n’utiliserons pas forcément les mémes modeles. De la
méme fagon, les échelles temporelles pourraient permettre de différencier les modeles hydrologiques
selon s’ils travaillent a I’échelle de 1’événement, en continu, au pas de temps horaire, journalier,
décadaire, mensuel ou annuel etc. Néanmoins, l'analyse de la littérature fait ressortir plutdt des
oppositions sur la maniére de décrire les processus et la représentation spatiale du bassin versant. Une
autre source de discussions intenses concerne la spécification des parameétres pour chaque classe de

modéle. Mais nous verrons que ces oppositions n’ont peut-&tre pas lieu d’étre.

1.1.1 Description des processus

La littérature distingue plusieurs fagons de représenter les processus hydrologiques conduisant
a plusieurs types de modéles. Le premier type, généralement appelé « boite noire » utilise une relation
empirique (c’est-a-dire issue de 1’expérience) reliant entrée et sortie sans chercher a se rapprocher
d’une loi physique. On parle ensuite de modéles « conceptuels » qui cherchent a se rapprocher de la
physique sans toutefois en appliquer le formalisme : par exemple un bassin versant sera modélisé par
une succession de réservoirs représentant les différents compartiments hydrologiques et reliés entre
eux par des lois d’échange simples. Ils font en général intervenir des parameétres n’ayant pas non plus
de signification physique. Enfin, lorsque la description des processus est faite de manicre physique,
c’est-a-dire avec des lois de comportement propres a une échelle spatiale donnée, on parle, dans la
littérature, de modele a base physique.

La littérature est riche de discussions opposant les modélisations conceptuelles a celles a base
physique (par exemple : Beven, 1989, 1993 ; Grayson et al., 1992 ; Refsgaard et Knudsen, 1996).
Mais cette opposition n'est-elle pas un trompe-l'ceil et n'a-t-elle pas occulté les questions
fondamentales sur la modélisation elle-méme ? En effet, selon 1’échelle de travail, la notion méme de
base physique peut étre mise en défaut méme si on utilise toujours les mémes équations. A titre

d’exemple, une équation a base physique comme la loi de Darcy utilisée pour décrire les transferts en
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milieu poreux peut étre considérée comme une conceptualisation si elle est utilisée a grande échelle,
en dehors de son domaine de validité physique. En effet, méme si les noms des paramétres intervenant
dans 1'équation sont les mémes, ils perdent, a une échelle plus grande, leur sens physique initial : la
conductivité hydraulique qui intervient dans la loi de Darcy est mesurable & I'échelle du m” et cette
mesure a un sens et peut étre introduite dans une modélisation des transferts en milieux poreux a cette
méme échelle. En revanche, si on utilise cette méme loi sur plusieurs km?, on peut toujours parler de
conductivité hydraulique, mais elle n'est plus (ou pas encore..) mesurable a cette échelle. On pourra au
mieux connaitre la variabilit¢ spatiale de la conductivit¢ hydraulique locale. La conductivité
hydraulique & I’échelle de plusieurs km? n’a plus le sens physique initial et il faut chercher des lois
pour déduire cette conductivité dite "équivalente" ou "effective". C'est ce qui est communément inclus
dans le vocable "problématique du changement d'échelle”. L'autre alternative est de chercher les
nouvelles lois physiques (on parle parfois de propriétés émergentes) spécifiques de telles échelles,
mais la tache est difficile et les données de vérification adéquates manquent encore bien souvent. C'est

1a, me semble-t-il que réside le véritable défi posé aux hydrologues.

Les météorologues quant a eux se sont ¢loignés des querelles de sémantique en parlant de
résolution explicite ou de paramétrisation' des processus. Dans leurs modéles, si la résolution spatiale
est compatible avec 1’échelle de validité des lois physiques, on résoudra explicitement les processus a
1’aide de ces lois. En revanche, la paramétrisation des processus, ¢’est-a-dire leur conceptualisation ou
leur simplification, est nécessaire lorsque la résolution spatiale du modéle est plus grande que 1’échelle
de validité de la loi physique qui décrit le phénomene. Par exemple, dans le modéle Méso-NH (modele
météorologique de précipitation travaillant a [’échelle régionale), la turbulence est résolue
explicitement si l'on travaille a I’échelle du kilométre (c'est ce que l'hydrologue appellerait une
modélisation a base physique), et paramétrée a I’échelle de plusieurs dizaines de kilométres, c'est-a-
dire représentée par une approche simplifiée et globale qui ne résout pas les différents tourbillons
(c'est ce que I'hydrologue appellerait une conceptualisation). En conséquence, dans le méme modgéle,
le méme phénomene est décrit différemment selon 1’échelle envisagée et cette représentation pourrait,
selon le cas, étre qualifiée de "conceptuelle”, ou "a base physique" par I'hydrologue, bien que ce soit

toujours le méme modele (dans cet exemple Méso-NH).

' Le mot paramétrisation est employé ici au sens de conceptualisation et ne signifie pas, comme souvent en

hydrologie, spécification des paramétres du modéle.
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1.1.2 Représentation spatiale du bassin ver sant

L’autre opposition majeure en modélisation hydrologique concerne la fagon de représenter le
bassin versant et notamment 1’hétérogénéité de la surface. On peut, d'une part, considérer le bassin
versant comme une seule entité représentée par des paramétres valables pour I’ensemble du bassin. Le
modele est alors dit global. L’hétérogénéité de la surface n’est pas prise en compte explicitement, mais
les valeurs des paramétres permettent d'en tenir compte de maniére détournée. Par exemple dans un
modele global de type pluie-débit (c’est-a-dire transformant les précipitations en un débit a I’exutoire
du bassin versant), les valeurs des paramétres tiendront compte de 1'hétérogénéité moyenne des
champs de pluie, au travers de 1'ajustement de la loi régissant sa transformation en débit. L'autre
alternative est de diviser le bassin versant en une grille de calcul pour représenter, de maniére
explicite, les variations spatiales des paramétres et des variables, et donc des réponses hydrologiques.
Le modgéle est alors dit distribué.

Avec le vocabulaire des météorologues, un mod¢le global serait alors une paramétrisation
s'appliquant & une maille de calcul qui correspond au bassin versant dans son ensemble. Cette
opposition entre global et spatialisée se résume, pour eux, au choix d'une résolution spatiale, qui
correspond au "grain" minimal sur lequel les €quations régissant les processus sont discrétisées.
Comme nous l'avons vu précédemment ce choix de la résolution spatiale conditionne également les

choix faits pour la représentation des processus.

Une illustration de la confusion engendrée par les vocables "globaux" ou "distribués" et
"conceptuel" ou "a base physique" peut étre tirée de 1'analyse de la littérature. En effet, a partir de ces
classifications, toutes les compositions sont possibles. On peut trouver des modéles qualifiés de
globaux. Citons-en quelques exemples : GR4J (Perrin et al., 2003); le modele SSARR (Speers,
1995) ; ou le modeéle TANK (Sugawara, 1995). Les mod¢les distribués a base physique sont aussi
nombreux ; en voici quelques exemples : SHE (Abbott et al. 1986 ou Bathurst et al. 1995), le modéle
MIKE-SHE qui en découle (Refsgaard et Strom, 1995) ou le modéle PRMS (Leavesley et Stannard,
1995). Mais on trouve d’autres modeles qui sont qualifiés de conceptuels mais distribués ou semi-
distribués, comme par exemple TOPMODEL (Beven et al. 1995) ou le modéle TAC® (Uhlenbrook et
al., 2004). Faire rentrer dans cette classification le modeéle REW-v4.0 proposé par Reggiani (1998,
1999, 2000, 2001) est encore plus ardu. En effet, I’approche adoptée se veut intermédiaire puisqu’elle
permet de décrire physiquement, aprés intégration spatiale, les phénomenes a 1’échelle des sous-

bassins versants.
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1.1.3 Spécification des parametres

Une autre source de discussions que 'on trouve dans la littérature porte sur les avantages et les
inconvénients des différents types de modeéles surtout en ce qui concerne la spécification des
paramétres. Les modéles conceptuels globaux requiérent un nombre limité de paramétres. Ce type de
modele a largement fait ses preuves quant a la représentation des hydrogrammes a I’exutoire. Pourtant
I’un de leurs inconvénients majeurs est que leurs parameétres n’ont pas de signification physique et ne
sont donc pas mesurables directement sur le terrain. Ils doivent étre calibrés sur des séries de données
suffisamment longues, ou il faut supposer qu’il n’y ait pas eu de changement des conditions
hydrologiques ou physiographiques du bassin. L'extrapolation des résultats du modéle hors de la
période de calage ou en cas de changement dans les conditions physiques du bassin n'est pas possible
car on ne sait pas comment faire évoluer ces parameétres

Au contraire, I’intérét principal des modeles spatialisés, est de pouvoir tenir compte de tels
changements. Les études d’impact de changement d’occupation des sols, de changement climatique ou
de modification des pratiques culturales demandent la prise en compte explicite de la variabilité
spatio-temporelle des conditions de surface. La distribution dans 1’espace des parameétres et des
processus augmente le nombre de paramétres nécessaires d'un facteur deux a trois par rapport a celui
d'un modéle conceptuel global (Refsgaard, 1997). Cependant cet inconvénient est en partie comblé par
le fait que les paramétres peuvent, en théorie, étre directement reliés a des propriétés physiques du
bassin versant mesurables sur le terrain (topographie, sol, végétation, géologie, etc.). Mais comme
nous l'avons vu tout a I'heure avec l'exemple de la conductivité hydraulique du sol, cette relation n'est
pas forcément si immédiate, notamment si la maille de calcul est relativement grande (de 'ordre du
km). On voit donc encore une fois que les arguments des uns et des autres peuvent étre réfutés et qu'il
n'est pas si simple de définir les avantages et les inconvénients de I'une ou l'autre approche.

Ainsi d’aprés Ambroise (1999), les nouveaux développements doivent aller dans le sens de la
combinaison des mod¢les physiques et conceptuels selon les processus, les objectifs et 1’état des
connaissances. Il préconise entre autre (i) la simplification des mode¢les théoriques, (ii) I’introduction
de plus de physique dans les modéles conceptuels et (iii) la prise en compte plus explicite de la

distribution des parametres liée aux hétérogénéités du milieu.

1.1.4 Proposition d’un vocabulaire commun

De cette analyse de la littérature et des oppositions sémantiques qui ont animé les débats en

hydrologie ces dernié¢res années serait-il possible de proposer une nouvelle terminologie permettant de
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fédérer et regrouper I'ensemble de la modélisation hydrologique autour d'un vocabulaire commun?
C'est ce que nous proposons ici.

L'évolution des techniques informatiques et le développement de plus en plus modulaire des
modeles hydrologiques, montrent eux-mémes que I’opposition entre « conceptuel » ou «a base
physique » peut étre dépassée. Au sein d’'un méme modele selon 1'échelle choisie ou les besoins de la
modélisation, différentes « clés » sont activées selon les objectifs fixés par le modélisateur.

Alors, une modélisation hydrologique est d'abord caractérisée par sa résolution spatiale, c'est-
a-dire la maille ¢lémentaire a laquelle les processus sont représentés. Cette résolution spatiale pourrait
donc étre le bassin dans son ensemble, des sous-bassins caractérisés par leur taille, ou leur ordre dans
le réseau hydrographique, des mailles carrées caractérisées par la longueur de leur coté, etc. La
modélisation hydrologique est ensuite caractérisée par les processus qui sont représentés
(évapotranspiration, transfert dans le réseau hydrographique, infiltration, transfert dans le bassin, etc.)
et les choix faits pour cette représentation (explicite ou paramétrée). Présenter un modéle devient donc
plus long et compliqué qu'un vocable "conceptuel global" ou "distribué a base physique" mais a

I'avantage d'étre sans ambiguité.

Néanmoins, une fois ce vocabulaire adopté, il reste encore des questions fondamentales non
résolues, concernant la "science" de la modélisation elle-méme. Il ne suffit pas en effet de savoir
découper le bassin en unités de calcul, activer des "clés", créer des modules représentant des
processus, pour répondre a la question fondamentale posée par la modélisation: selon les objectifs
fixés, de quelle résolution spatiale et temporelle avons-nous besoin, quel degré de finesse dans la
représentation des processus est nécessaire, voire quels processus devons-nous représenter?

L’objectif principal du travail de thése présenté dans ce mémoire est de proposer, pour un

contexte de modélisation donné, des éléments de réponse aux questions mises en exergue ci-dessus.

1.2 TERMINOLOGIE RELATIVE A LA VALIDATION

Avant de voir les questions sous-jacentes a la modélisation spatialisée des composantes d’un
bassin versant, je souhaite aborder rapidement des aspects de terminologie concernant la validation des
mode¢les numériques. Nous utilisons couramment en modélisation des termes tels que « modele » ou
« validation » en comprenant, quelquefois trop tard, que tout le monde n’en a pas la méme

interprétation.

Tout d’abord penchons nous sur ce que nous appelons « modele » et « code ». Pour Refsgaard

et Knudsen (1996) ces termes sont définis comme suit :
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- le systéeme de modélisation correspond au code de calcul, présenté sous la forme d’un
logiciel qui peut étre utilisé sur différents bassins versants sans modification des codes
sources.

- un modele est alors une application du systéme de modélisation a un site particulier et

donc avec des données d’entrée et des parametres spécifiques au site.

Dans un second temps il devient nécessaire de bien comprendre les termes de « validation »,
« vérification », et « confirmation » et les nuances qu’ils recelent.

Oreskes et al. (1994) examinent les fondements philosophiques des termes « vérification » et
« validation » qui sont couramment utilisés a propos des modeles numériques en Sciences de la Terre.
La différenciation de ces deux termes tient dans leur rapport a la vérité : le terme vérification désigne
I’établissement de la vérité, alors que le terme validation désigne 1’établissement de la 1égitimité. La
vérification d’un mod¢le n’est donc pas possible puisqu’il tend a représenter un systéme ouvert (c’est-
a-dire un systéme dont on ne connait pas avec certitude toutes les composantes, conditions aux limites
et initiales) qui par essence n’est pas vérifiable. Ainsi, les systémes mathématiques (comme les
algorithmes) peuvent étre vérifiés alors que les modéeles numériques ne peuvent I’étre puisque leurs
paramétres d’entrée ne sont jamais complétement connus. L’équifinalité® de certains jeux de
paramétres, introduite par Beven et Binley (1992), ou de certaines hypothéses montre également le
caractére ouvert et donc non vérifiable des modeles numériques. Dans la pratique, le terme validation
est souvent utilis¢ dans le sens de vérification pour indiquer que les résultats d’un modele sont
cohérents avec les données observées. De fagon insidieuse, n’assimilerait-on pas la validation a la
recherche de la vérit¢ ? Un code numérique peut &tre vérifi¢ a 1’aide de solutions analytiques ou
d’autres solutions numériques dans des cas généraux. Oreskes et al. (1994) rappellent que les solutions
numériques qui sont comparées a des solutions analytiques ne peuvent &tre considérées comme
valables que dans le cadre d’application de la solution analytique choisie, tout en soulignant que la
raison d’étre des solutions numériques est justement de dépasser le cadre des solutions analytiques. En
revanche, la procédure de validation d’un modeéle est spécifique au site d’étude. Elle consiste a
déterminer si le modéle permet de bien représenter le systéme quelles que soient les conditions. Ainsi
d’aprés Refsgaard et Henriksen (2004) la phase de calibration est 1’ajustement des paramétres du
mode¢le afin de reproduire la réalité de fagon adéquate. La phase de validation, quant a elle, permet de
certifier que dans son domaine d’application, le mod¢le posséde une précision suffisante pour les
applications prévues. « Une validation générale d’un systéme de modélisation n’est donc en principe

pas possible » (Refsgaard et Knudsen, 1996).

? Equifinalité: Constatation que plusieurs jeux de paramétres, trés différents, peuvent conduire a des
performances -€tablies en termes de critéres statistiques évaluant l'adéquation entre valeurs simulées et

observées- équivalentes.
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Selon Rykiel (1996), la validation des modéles numériques induit une question double :
- le modéle représente-t-il de fagon acceptable (c’est-a-dire par rapport aux objectifs fixés)
le monde réel ?
- quelle confiance peut-on donner a I’interprétation des phénomenes a partir des résultats
des modéles ?
Le premier point est bien un probléme de validation alors que le deuxieme concerne le test
d’hypothese scientifique. Aussi, de son point de vue ¢galement, les modéles ne peuvent-ils étre validés

que dans le contexte spécifique des objectifs fixés.

Selon Oreskes et al. (1994), le terme de confirmation est plus faible que les deux précédents. Il
fait référence a une théorie scientifique avec laquelle les observations doivent étre en accord. Toutefois
I’adéquation entre des simulations et des observations ne prouve pas la vérité de la théorie mais cela la
conforte. Refsgaard et Henriksen (2004) proposent alors que le terme de confirmation soit réservé a la
confirmation scientifique des théories et des hypothéses inclues dans la conceptualisation des
phénomenes. Le terme vérification est réservé au code numérique et donc a la formulation

mathématique d’une conceptualisation.

Ce sont ces réflexions et ces définitions qui ont guidé mon travail de modélisation. Ce sont
donc elles que je retiendrai tout au long de ce mémoire. Voyons maintenant comment les mode¢les

hydrologiques doivent étre construits pour que 1’on puisse mener a bien leur validation.

1.3 METHODE DE CONSTRUCTION DES MODELES
HYDROLOGIQUES

1.3.1 Construction et validation

Afin de mener a bien une modélisation hydrologique, plusieurs auteurs se sont posés la
question de la stratégie de construction et de validation des modeles, quels qu'ils soient. Un des
pionniers de cette réflexion est certainement Klemes (1986) qui propose un schéma hiérarchique de
validation en 4 étapes qui permet de tester la capacité du modéle a prédire les effets des changements
climatiques, des changements d’occupation des sols ou d’autres conditions non stationnaires. Notons
que ce schéma s'applique essentiellement lorsque la seule variable de validation est le débit a I'exutoire

du bassin.
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- La premiére étape est le « split-sample test » (test SS) qui inclut une période de calibration
de 3 a 5 ans suivie d’une période de validation sur d’autres séries de données d’une
longueur équivalente.

- Le «différential split-sample test » (test DSS) inclut une phase de calibration sur des
données disponibles avant un changement, ’ajustement des parameétres pour prendre en
compte le changement et la validation sur la période aprés changement.

- Pour le «proxy-bassin test» (test PB) aucune calibration directe n’est permise. Les
informations proviennent d’autres bassins similaires jaugés. La calibration se fait sur ces
bassins proches, puis les paramétres sont transférés au bassin d’étude en prenant soin de
les ajuster a sa spécificité. La validation est menée sur le bassin d’étude.

- La derni¢re étape est le « proxy-bassin differential split-sample test » (test PB-DSS)
couplant I’ensemble des trois tests précédents. Il n’y a pas de calibration sur le bassin
d’étude mais sur le bassin proche, d’ou proviennent toutes les informations. Le transfert
des paramétres vers le bassin d’étude comprend la sélection de deux jeux de paramétres
correspondant chacun & avant et aprés un changement. La validation s’effectue sur

chacune des périodes.

Cette procédure ne concerne donc que la validation mais d’autres auteurs suggérent un
protocole complet pour la construction et I’utilisation d’un mod¢le hydrologique.

Par exemple, Refsgaard (1997) propose un protocole de 11 étapes pour construire un modele
hydrologique (Figure 1). La premiére étape, parfois trop négligée, est la définition des objectifs fixés a
la modélisation. On passe ensuite a la conceptualisation du mod¢le et la sélection du code en fonction
des données disponibles. Si un code existe déja pour 1’objectif proposé, le modele est construit a I’aide
des données de terrain. Puis les phases de calibration, validation et simulation peuvent venir. Si le
code n’existe pas encore, il faut passer avant tout par la formulation numérique, la construction du
programme informatique et la vérification du code a partir de solutions analytiques ou d’autres codes

numeériques.
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y
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Figure 1: Schéma de construction et de validation d’un modele hydrologique (Refsgaard, 1997)
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1.3.2 Construction et complexité

La complexité d’un modele fait en général référence aux processus que nous souhaitons
représenter et a la fagon de le faire. Il existe principalement deux approches de complexification d’un
modele hydrologique en rapport avec les processus a représenter. L’approche descendante correspond
a une complexification petit a petit, et I’approche ascendante correspond a une intégration des
processus et de leur description lorsque nous passons a des échelles supérieures. Ces approches sont
généralement liées a un changement d’échelle c’est-a-dire a la finesse de la description physique et
spatiale des processus. Par exemple, I’approche de Reggiani (1998, 1999) cherchant a écrire les
équations de conservation de la masse, de la quantité de mouvement, de 1’énergie et de I’entropie a
I’échelle du sous-bassin versant est une approche ascendante. Au contraire Jothityangkoon et al.
(2001) proposent une approche descendante : a partir de modeles simples, pouvant s'appuyer sur une
quantité¢ limitée de données, ils complexifient petit a petit la représentation des processus ce qui
nécessitera en paralléle une augmentation et une densification des variables mesurées.

Wagener et al. (2001) proposent un schéma général de construction des modeles
hydrologiques qui repose entiérement sur 1’équilibre entre le degré de complexité nécessaire dans la
structure du modele et celui qui peut étre supporté par les données disponibles (Figure 2). Autrement
dit, il n’est pas nécessaire de développer un modele dont la structure interne est trop complexe et non
vérifiable a partir des données dont on dispose pour son utilisation. Pour bien gérer cet équilibre, une
analyse fine des processus clés doit étre menée en fonction du degré d’exactitude nécessaire, avant de
les inclure dans la structure du modé¢le. Michaud et Sorooshian (1994) arrivent aussi a la conclusion
que la complexité n’est pas synonyme d’une meilleure représentation des phénoménes. Pour eux,
I’essentiel est d’avoir un modé¢le spatialisé simple qui utilise de fagon optimale une quantité de

données limitée.

Objectifs Systeme
| |

Conceptualisation Données
| |

v

Complexité du modéle

requise <+—>»  supportée

|

Performance Incertitude

Suffisante ? Acceptable ?

Figure 2 : Schéma de la complexité d’un modéle hydrologique (Wagener et al., 2001)
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Wagener et al. (2001) soulignent aussi que 1’analyse des processus permettra en outre, de
déterminer le nombre de paramétres qui peuvent étre identifiés et les interactions qui existent entre ces
parametres. Ceci permettra donc de réduire significativement le nombre de paramétres du modéle et
les incertitudes liées a la détermination de ceux-ci. Les auteurs rappellent que ’on peut réduire
I’incertitude sur les paramétres en augmentant le nombre d’informations disponibles pour
I’identification de ces derniers.

Sinclair et Seligman (2000) estiment, eux aussi, qu'une classification hiérarchique des
processus est bénéfique a une bonne modélisation. Elle permet de déterminer le niveau hiérarchique
d’intérét immédiat selon les objectifs fixés. Une description précise et physique des processus
directement responsables de ce niveau est nécessaire. Pour les niveaux hiérarchiques encore inférieurs,
une description physique devient trop complexe et peut cacher I’influence relative des processus. Au
contraire, 1’utilisation de relations conceptuelles permet une clarification du modéle, de ses

composantes ainsi que de ses performances.

Nous voyons ainsi que les modeles hydrologiques doivent €tre congus en clarifiant les
objectifs en terme de représentation des processus et de validation future. Un modéle trop complexe

n’est pas gage de meilleurs résultats.

1.4 MODELISATION SPATIALISEE DES COMPOSANTES DU
CYCLE HYDROLOGIQUE

Dans cette partie, intéressons-nous plus particuliecrement aux modeles hydrologiques
représentants les processus de fagon spatialisée a travers leur spécificité, puis du point de vue des

données nécessaires et enfin des méthodes d’évaluation applicables a ces modéles.

1.4.1 Spécificité et contraintes

Comme nous l'avons souligné plus haut, le souci, dans la modélisation hydrologique
spatialisée, de prendre en compte la variabilité spatiale des processus et donc des paramétres au sein
d’un bassin versant est dicté par des utilisations dans des conditions non stationnaires (Abbott et al,
1986 ; Bathurst et O’Connell, 1992). Celles-ci peuvent étre par exemple des contextes de changement
climatique, de changement d’occupation des sols, ou de changement de pratiques culturales. Par
ailleurs, en s'appuyant sur des représentations physiques des processus, on peut espérer pouvoir

dériver les parameétres du modele directement a partir des observations faites sur le terrain. Les
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changements observés sur le bassin peuvent alors étre pris en compte en modifiant de fagon adéquate

les valeurs des paramétres du modéle, puisque ces derniers ont une signification physique.

Cependant la détermination des paramétres de ces modéeles est loin d'étre une question résolue:

- les données ne sont pas toujours suffisantes pour caractériser complétement la variabilité
spatiale des propriétés du bassin versant. Ainsi Beven (1989, 1996), en écho aux
oppositions "conceptuel/distribué" mentionnées plus haut, considére que « les modéles
distribués a base physique ne sont en fait que des modeles conceptuels globaux » puisque
leur théorie distribuée n’est « pas applicable a des bassins versants réels », ¢’est-a-dire ou
on dispose d’une quantité¢ limitée de données. De méme, il estime qu’une des
caractéristiques essentielles des modéles distribués est « leur surparamétrisation accrue ».

- L’échelle des mesures effectuées sur le terrain, leur échelle de validité et 1’échelle de la
grille de calcul sur laquelle nous voulons déterminer un paramétre sont en général
différentes. Ainsi la mesure faite a 1’échelle locale n’est pas directement transmissible a
I’échelle de la maille de calcul du modéle.

- De méme pour la validation, I’échelle des sorties du mod¢le et celle de la donnée observée
sont en général différentes. La comparaison entre des mesures ponctuelles observées et
des séries simulées valables pour la maille de calcul n’est pas immédiate (Rosso 1994).

- Les incertitudes liées aux mesures et a I’identification des parameétres doivent étre prise en
compte dans la modélisation. Ces problémes sont accrus dans les modeles spatialisés

puisque ceux-ci comportent en général plus de parametres que les autres modeles.

Le probléme d’équifinalité identifié par Beven et Binley (1992) est exacerbé dans le cas des
modeles spatialisés décrivant les processus puisque le nombre de paramétres dont il faut déterminer les
valeurs est souvent important. Je rappelle que 1’équifinalité fait référence au fait que, pour un modéle
numérique donné, plusieurs jeux de parametres peuvent conduire a des résultats similaires du point de
vue des variables intégrées, comme par exemple les débits a I’exutoire (ex. Sorooshian et Gupta,
1983). 1l implique qu’une mauvaise spécification des paramétres internes du modele peut donner des
résultats acceptables en terme de débit du fait de la compensation des erreurs internes, en d'autres
termes, selon Grayson et al. (1992): "le mod¢le fournit la bonne réponse pour de mauvaises raisons".

Cependant une utilisation rigoureuse de toutes les données disponibles sur un bassin versant et
une stratégie tout aussi rigoureuse de mise en place de la modélisation permettent notamment de
réduire significativement le probléme d’équifinalité (ex. Refsgaard, 1997). On peut ainsi, plutdt que de
définir les jeux de paramétres de maniére indépendante sur chaque maille de calcul, fixer a priori les
rapports de ces parametres pour les différentes mailles, ce qui permet de limiter le nombre de
parametres indépendants a un seul: le facteur multiplicatif qui permettra de fixer la valeur absolue sur

chaque maille (Refsgaard, 1997 ; Andersen et al., 2001 ; Engeland et al., 2004a)
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De la méme maniére pour la question de la validation, les difficultés liées a la détermination
des parametres accroissent les problémes de vérification du code et de validation du mod¢le (Grayson
et al., 1992). Toutefois, nous comprenons aisément qu'une modélisation qui a pour but de représenter
la structure interne d’un systéme hydrologique, doit étre validée sur I’ensemble des composantes de ce
systéme (Ambroise et al. 1995). Plusieurs auteurs s’accordent ainsi sur « la nécessité d’une évaluation
distribuée du comportement du modele plutdt qu’une validation sur une variable intégrée comme le

débit a I’exutoire » (Grayson et al., 1995).

Malgré ces critiques et ce scepticisme un consensus général se dessine autour d'approches
rigoureuses cherchant a codifier la mise en ceuvre et I'évaluation de mod¢les hydrologiques. Les 11
étapes proposées par Refsgaard (1997) en sont une bonne illustration (cf. section 1.3.1). Mais si ces
approches doivent améliorer les performances des modélisations, ce ne sera que sous certaines
conditions, notamment la disponibilité¢ des données correspondantes (section 1.4.2) et 1’utilisation de
méthodes objectives, voire automatiques pour 1'évaluation des performances des modéles et la

détermination des paramétres ainsi que les incertitudes associées (section 1.4.3).

1.4.2 Desdonnéesdistribuées sur lesdifférents compartiments

modélisés:

De nombreux auteurs soulignent I’importance de données autres que le débit a 1’exutoire pour
la validation de leur mode¢le. Celles-ci peuvent étre de méme nature mais réparties en plusieurs points
du bassin versant (par exemple des débits sur des sous-bassins emboités) ou de nature différente
(association de la limnimétrie et de la piézométrie par exemple). Le développement des techniques de
mesure terrestres et spatiales permet aussi I’obtention de données spatialisées, c’est-a-dire répartie sur
la totalité du bassin selon une résolution spatiale définie. La littérature propose de nombreux exemples
ou I’apport de ces données supplémentaires a été bénéfique a 1’évaluation de modeles hydrologiques
(Freer et al., 1996; Franks et al., 1998; Franks et Beven, 1999; Motovilov et al., 1999, Beldring, 2002;

Engeland et al., 2004a). J’en propose quelques uns ici.

14.2.1 Validation en plusieurs points du bassin :
En pratique, 1’utilisation d’un seul type de données mais en plusieurs points du bassin est

principalement opérée avec les débits. Si aucune autre donnée n’est disponible, il est en effet
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nécessaire d’utiliser les débits en plusicurs stations du bassin. Ceci permet d’améliorer aussi bien la
calibration que la validation.

Engeland et al. (2004b) utilisent les débits en différentes stations du haut bassin de la Sadne
pour la calibration du modéle ECOMAG (Motovilov et al., 1999). Pour estimer la fiabilité des
résultats, ils s’appuient sur les autres stations jaugées du bassin et des critéres de comparaison
comprenant les écoulements annuels, mensuels, mais aussi les fonctions de distribution des débits et
de leurs extrémes (courbes débits — durée — fréquence).

Andersen et al. (2001) montrent que sur le bassin du fleuve Sénégal, la calibration de MIKE-
SHE est nettement améliorée par la prise en compte de plusieurs stations. Pour la phase de validation,
les résultats dépendent de la position géographique des stations les une par rapport aux autres :
globalement, les stations les plus a I’aval sont les mieux reproduites attestant du caractére intégrateur
des débits en tant que réponses hydrologiques.

Michaud et Sorooshian (1994) vérifient que les débits intermédiaires de leur bassin sont
représentés de manicre aussi satisfaisante que le débit a I’exutoire. Ils en déduisent donc « une certaine

crédibilité dans la structure du modele et I’estimation des parameétres ».

1.4.2.2 Validation sur plusieursvariables:

La représentation des processus au sein des modéles spatialisés suppose que 1’on s’attache a
intégrer d’autres variables que le débit a I’exutoire dans la validation des mod¢les. Généralement, les
données concernant ces variables sont disponibles en plusieurs points du bassin et permettent en plus
d’une prise en compte de plusieurs processus, I’évaluation de la variabilité spatiale de certains d’entre
eux.

Beaucoup d’auteurs intégrent par exemple des mesures piézométriques dans 1’évaluation de
leur modélisation. C’est le cas par exemple de Refsgaard (1997) qui propose une validation a I’aide de
données piézométriques disponibles en plusieurs points du bassin (en plus du débit a I’exutoire).

Mais d’autres variables peuvent étre utilisées correspondant mieux aux objectifs fixés et au
contexte climatique. Dans des contextes froids, on préférera s’intéresser aux hauteurs de neige,
responsables d’une grande partie des écoulements au printemps. Par exemple, sur un bassin versant
québécois, Fortin et al. (2001) incluent, dans leur procédure de calibration et de validation, plusieurs
stations limnimétriques en amont de 1’exutoire et des stations de suivis de hauteur de neige. En
Scandinavie, Bergstrom et al. (2002) limitent le risque d’erreurs compensatoires dans le modele HBV
en incluant dans la procédure de calibration et de validation des données de débits mais aussi
d’épaisseur de neige, d’humidité des sols, de niveau piézométrique et de qualité de 1’eau. Ceci leur
permet d’obtenir une idée de la performance globale du mode¢le a la fois sur les processus internes et la

sortie finale.
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En revanche, dans des contextes plus chauds ou secs, un intérét particulier sera porté aux
données d’humidité des sols. Par exemple, sur un petit bassin versant méditerranéen de 0,56 km?,
Anderton et al. (2002a) disposent des données de débit, de mesures piézométriques en deux points du
bassin ainsi que d’un indice d’humidité moyenne du bassin versant (obtenu a partir de mesures TDR
en plusieurs points du bassin). IIs mettent facilement en évidence le probléme de choix de la
modélisation optimale puisque les meilleurs débits simulés produisent les pires niveaux de nappes
simulés. Toutefois ils montrent qu’il est possible d’obtenir des résultats convenables pour 1’ensemble

des réponses hydrologiques simulées.

Des techniques plus récentes sont également mises en ceuvre sur les bassins. Par exemple,
Anderton et al. (2002b) estiment que, outre 1’apport du bilan d’eau a I’échelle du bassin versant dans
I’évaluation du modéle, les techniques de séparation des hydrographes par la chimie isotopique
peuvent se révéler d’une aide cruciale en déterminant 1’importance relative des différents
compartiments sur la genése des écoulements.

Dans un autre domaine, Bathurst et al. (2004), mettent au point une stratégie de validation en
aveugle ou le modélisateur n’a pas connaissance de toutes les données disponibles. La validation
s’effectue sur le niveau de nappe, le débit a I’exutoire et le potentiel matriciel du sol. Ils montrent ainsi
que la collecte des données doit faire partie intégrante du processus de validation du modéle pour bien

répondre aux objectifs de la modélisation.

1423 Lesdonnées spatialisées:

Les données spatialisées sont celles disponibles sous forme de carte a 1’échelle du bassin
versant. L’utilisation de ces cartes peut étre d’une grande utilit¢ pour la validation des modéles
hydrologiques, notamment par la comparaison des contours de réponses hydrologiques (comme par
exemple les zones saturées), mais aussi pour la compréhension méme des échelles spatiales pertinentes
pour la modélisation. Elles peuvent étre obtenues soit par interpolation de données discrétes soit par

les techniques spatiales.

a) Interpolation de données discretes

La premiére possibilité est de faire un grand nombre de mesures discretes in situ, et de les
relier par interpolation. C’est ce qui est fait typiquement pour les paramétres hydrodynamiques ou les
humidités des sols (par ex. NOPEX (NOrthern hemisphere climate-Processes land-surface
EXperiment) : Beldring et al. 1999, Motovilov et al. 1999, Gottschalk et al. 1999 ; le bassin de
Tarrawarra (en Australie) : Western et al. 2001 ; le bassin versant RS en Oklahoma : VanderKwaak et

Loague 2001). Cette technique d’échantillonnage repose sur un nombre de points de mesure suffisant
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pour justifier la détermination de contours et la représentativité des valeurs mesurées. Elle n’est donc
envisageable que sur des bassins versants de taille limitée.

Les techniques d’interpolation sont ensuite vari€es et plus ou moins complexes (Bloschl et
Grayson, 2001). Citons par exemple la méthode des interpolations spline permettant de faire passer
une surface de réponse par tous les points de mesure (méthode déterministe) ou la méthode du
krigeage (Kriege, 1951) qui tend a estimer la valeur la plus probable en chaque point (méthode
stochastique). La technique du krigeage, que j’ai utilisée plusieurs fois pour le traitement des données,
suppose la détermination d’un variogramme expérimental exprimant la corrélation entre tous les
couples de points, c’est-a-dire leur dépendance en fonction de leur distance. Ce variogramme est
caractérisé par trois grandeurs que sont la portée, la pépite et le palier. La portée est la distance de
décorrélation spatiale, c’est-a-dire la distance au-dela de laquelle les mesures sont complétement
indépendantes. Le palier est la variance globale du systéme. Et la pépite refléte la variance locale,
c’est-a-dire pour la variabilit¢ du phénomeéne sur les trés faibles distances. D’autres techniques
d’interpolation comme le co-krigeage intégrent des données externes telles que 1’altitude ou la texture
du sol. Néanmoins, ces techniques d'interpolation supposent en général une homogénéité dans l'espace
des champs interpolés, ce qui, par exemple en présence de relief, peut étre mis en défaut. Des variantes
plus complexes du krigeage existent ; elles permettent de prendre en compte ces non-stationnarités.
Mais la robustesse des techniques d'interpolation est alors liée a la disponibilité de données en nombre

encore plus grand, ce qui est rarement vrai en hydrologie.

Revenons un instant sur la technique d'échantillonnage mise en ceuvre dans le cadre de
l'expérience NOPEX par Halldin et al. (1999) car elle constitue, parmi tous les travaux que nous avons
consultés, celui pour lequel la réflexion nous semble la plus aboutie. La méthode d'échantillonnage a
en effet été pensée pour permettre i) de déterminer a quelle échelle nous pouvons considérer que la
localisation spatiale des données n’est plus nécessaire et que 1'on peut alors travailler uniquement avec
leur distribution; ce que Wood et al. (1988) introduisent sous le terme REA (Representative
Elementary Area) et ii) de déterminer les valeurs moyennes des variables simulées par le modéle
(humidité des sols, hauteur de nappe) qui aient un sens a 1'échelle de la maille élémentaire de celui-ci.
Cette méthode d'échantillonnage a consisté a définir, pour trois localisations caractéristiques des
versants (bas, milieu et haut de versant), des mailles d'échantillonnage croissantes : 25 points sur des
mailles de 2 m x 2 m puis sur des mailles de 8 m x 8 m. A l'aide de ces données, en moyennant sur des
surfaces de plus en plus grandes, Beldring et al. (1999) montrent qu'au dela d'une maille de 1 a 2 km
de co6té, il y a stabilisation de la moyenne. Les auteurs en déduisent que I'échelle caractéristique pour
la maille de la modélisation hydrologique est donc de 1 a 2 km de coté. C'est ensuite a cette échelle
que sont moyennées les mesures pour la phase de validation du mode¢le. L'effort de mesures permettant
de déduire ces résultats est considérable (plus de 400 points de mesure d'humidité et 41 de mesures de

la piézométrie), mais n'est-ce pas le prix a payer pour réellement comprendre les échelles et processus
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mis en jeu et aborder la modélisation avec confiance pour le choix des mailles élémentaires?
Malheureusement, ces résultats ne sont pas généralisables : 1'échelle de 1-2 km?, pertinente pour la
zone de NOPEX, caractérisée par des collines a la distribution relativement homogene, ne semble plus
'étre pour les bassins du Nord de la Norveége au relief plus chahuté ou une taille de 4 a 6 km?

semblerait plus adaptée (Gottschalk, communication personnelle).

b) Utilisation des techniques aériennes et spatiales

Outre des mesures in situ couplées a des techniques d'interpolation plus ou moins
sophistiquées, la technologie spatiale offre des possibilités intéressantes. Celles-ci ne pourront que se
généraliser dans les années a venir avec le développement et le lancement de nouveaux capteurs dédiés
a l'observation de la terre (par exemple, SMOS —Soil Moisture and Ocean Salinity — pour I'humidité
des sols ou RHEA — Haute Résolution spatiale et temporelle dans les courtes longueurs d’onde — pour
des résolutions spatio-temporelles fines). Une cartographie de différentes propriétés des surfaces
continentales peut ainsi étre obtenue a partir de photographies terrestres, aériennes ou d’images
satellite. Le plus souvent, les caractéristiques d’émission ou de réflectance de la surface a différentes
longueurs d’ondes, peuvent étre corrélées aux variables d’intérét comme la couverture végétale, la
température de surface ou I’humidité du sol (ex. Andersen et al. 2002a et 2002b ; Boegh et al. 2004).
Ceci est largement utilisé pour suivre la couverture neigeuse (Wigmosta et al. 1994; Durot, 1999) ou
cartographier I'évolution de la couverture végétale. Franks et al. (1998) ou Francois et al. (2003)
fournissent quant a eux un exemple d'utilisation d'images radar (ERS-SAR) pour la validation, le
conditionnement et I'amélioration de modéles hydrologiques.

Grayson et al. (2002) soulignent que les cartes et 1’observation des contours peuvent étre

utilisées directement dans le développement, la calibration et 1’évaluation des mod¢les spatialisés.

Malgré I’intérét évident de ces techniques, la méme conclusion peut étre tirée de 1’utilisation
de plusieurs types de données ou de données disponibles en plusieurs points ou encore de 1’utilisation
de données spatialisées. Ces techniques n’impliquent pas nécessairement une meilleure simulation du
débit & I’exutoire mais la représentation spatiale des composantes hydrologiques sur le bassin est sans
nul doute améliorée. Et c’est bien ceci qui est gage d’une meilleure compréhension des systemes
hydrologiques et de leur évolution présente ou future.

11 apparait donc nécessaire de ne pas se référer uniquement au débit a 1’exutoire pour juger de
la validité d’une modélisation, mais a I’ensemble des processus générant ce débit. Il faut pour cela se
doter d’outils attestant objectivement de la validité des simulations et qui soient applicables sur toutes

les variables de référence de la modélisation.
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1.4.3 Lesméthodes multi-critéres:

Les méthodes multi-critéres sont des méthodes d’évaluation des modélisations qui prennent en
compte plusieurs critéres objectifs. Elles sont donc particuliérement adaptées a la structure des
modeles spatialisés simulant plusieurs composantes du cycle hydrologique puisqu’elles peuvent
¢évaluer de fagon simultanée la représentation de plusieurs processus ou le caractére spatialisé de ces
processus. Elles peuvent étre utilisée aussi bien en calibration qu’en validation. Je présente ici tout
d’abord les principaux critéres objectifs (dénommés aussi fonctions objectifs) utilisés en hydrologie, et
qui peuvent I’étre aussi bien pour une procédure automatique que manuelle. Dans un deuxiéme temps,

j’exposerai les principales méthodes automatiques.

1.4.3.1 Définition de critéres de performance objectifs

Une simple analyse visuelle des résultats d’une simulation n’est pas une évaluation objective
du modele. En effet, I’ceil humain n’est pas capable de voir toutes les différences qui peuvent exister
entre deux courbes d’allure générale similaire. Ainsi nous avons besoin de nous doter de critéres
objectifs pour comparer les simulations aux observations et pour hiérarchiser des simulations qui « ont
I’air » équivalentes. Plusieurs critéres objectifs mathématiques existent pour quantifier la distance

entre les observations et la simulation.

La plus répandue de ces fonctions objectifs est le critére de Nash-Sutcliffe (Nash et Sutcliffe,
1970) ou efficience E :

Eq.1 E=1-4#

oU Yimea st la variable simulée, Yo est la variable observée, Y, est la moyenne des observations et

o
n.ps le nombre d’observations. Ce critére quantifie la fraction de la variance observée qui est prise en
compte par le modéle. Il prend des valeurs entre -oo et 1. Plus I’efficience est proche de 1, meilleure est
I’accord entre la modélisation et 1’observation. Notons qu'une efficience négative signifie que les
valeurs simulées conduisent & de moins bons résultats que si la valeur moyenne des observations était
utilisée comme prédicteur.

Ce critére présente tout de méme 1’inconvénient de donner beaucoup de poids aux valeurs

fortes. Nous pourrons alors utiliser la méme formulation sur le logarithme de la variable (si celle si ne
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prend pas de valeur nulle) ou sur la racine de la variable afin d’augmenter le poids des valeurs faibles.
Par exemple, dans le cas d'une application sur le débit, pour représenter correctement les pics de crues,
on utilise I’efficience classique. Dans le cas ou on s'intéresse plutdt au débit d’étiage, on utilisera de
préférence I'efficience sur les logarithmes ou sur les racines afin de diminuer le poids des fortes

valeurs de débit.

La mesure de I’erreur quadratique moyenne (RMSE) est aussi un critére souvent utilisé pour
mesurer 1’écart entre la simulation et I’observation, en donnant notamment une idée de la dispersion

entre les deux. Plus elle sera faible et plus I’écart entre la simulation et les observations sera faible.

Eq.2 RMSE :\/li(}fjmod _Ymbs)z

n iz

De la méme fagon qu’avec 1’efficience, ce critére peut étre utilisé sur les logarithmes ou les racines des
variables puisque ce critére a tendance a donner beaucoup de poids a la bonne représentation des fortes

valeurs et donc a biaiser par exemple la simulations des récessions de crues (Boyle et al., 2000).

En s'appuyant sur la corrélation entre la série simulée et la série observée, nous pourrons aussi

chercher a maximiser le coefficient de détermination R?:

i((Ymbs _a) Y, —Y ))2

mod
Eq. 3 R*=-£ -
(Yim()d _}/lmod)

n

z (Yiobs _a)z

i=1 i=l

n

Des bonnes valeurs d’efficience ou d’erreur quadratique n’attestent pas de I’absence d’une
erreur systématique. Pour s’affranchir de cela, il est possible d'utiliser le critére de biais B qui permet

de mesurer la tendance du modéle a sous-estimer ou surestimer les observations :
1 n
Eq4 B:_Z(K’mud _Yiobs)
n iz

Comme pour I’erreur quadratique ce critére devra étre minimisé.
Pour les mémes raisons, Anderton et al. (2002a) proposent d’utiliser le rapport V" des volumes
¢coulés simulés et observés pour estimer I’erreur sur le débit que ’on cherchera a rendre le plus

proche de 1 possible :
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Eq.5 y ==L

ou Q! est le débit simulé a un temps t et Q' est le débit observé pour ce méme temps t.

D’autres auteurs proposent leur propres fonctions basées sur ces quelques fonctions classiques

(par ex. Zhang et Lindstrom, 1997 ; Yapo et al. 1998 ; Anderton et al. 2002a).

Tous ces critéres sont utilisables a différents pas de temps. Aussi une validation multi-critéres
peut-clle étre faite par exemple sur les débits horaires, journaliers et décadaires, a 1’aide du méme
critére mais utilisé pour chaque pas de temps. A priori, plus le temps d’intégration est long, meilleure
est la simulation. L’efficience sur les débits décadaires devrait donc étre meilleure que ’efficience sur
les débits horaires.

Comme nous 1’avons dit précédemment, il devient obligatoire d’utiliser un critére pour
chacune des variables que nous souhaitons modéliser. Par exemple, Beldring (2002) utilise 1’efficience
sur le débit et sur le niveau piézométrique. Mais il est également possible que nos objectifs de
modélisation se posent en terme de plusieurs caractéristiques d’une méme variable. Ici aussi,
I’utilisation de plusieurs critéres est recommandée. Par exemple Wagener et al. (2001) découpent les
hydrographes en trois compartiments en s’attachant a bien représenter chacune des trois phases et
utilisent pour cela I’erreur quadratique sur chacune des périodes. Anderton et al. (2002a) utilisent a la
fois le critére de Nash-Sutcliffe sur les débits et le rapport des volumes écoulés.

Plusieurs auteurs ont tenté a partir de plusieurs mesures de la performance de leur modéle de
tirer un seul index, en donnant des poids différents aux criteres (par ex. Lamb et al. 1998). Le choix
des différents poids introduit une certaine subjectivité dans le critére. Par défaut, les poids pourraient
étre égaux ; mais des poids différents permettent de refléter 1’importance relative des différentes
variables (Bergstrom et al. 2002). Toutefois, aucune loi de décision de ces poids n’est raisonnable et la
subjectivité qui en découle n’est donc pas acceptable (Gupta et al. 1998) au moment ou I’on cherche

justement a s’en affranchir.

L’utilisation de plusieurs critéres objectifs ne résout pas complétement le probléme de
détermination des jeux de parameétres optimum. En premier lieu, méme si nous utilisons plusieurs
critéres, il va étre difficile de définir lequel est le plus important. Avec une détermination fine des
parametres, il vient toujours un moment ot 1’'un des critéres est amélioré au détriment d’un autre.

Comment choisir ? Ensuite, les paramétres peuvent varier quelquefois dans des gammes importantes.
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Le caractére non linéaire de la réponse hydrologique aux différents paramétres ne permet pas toujours
d’affirmer que le jeu de parameétre optimal a bien été atteint pour I’objectif fixé.
Aussi la calibration manuelle, sous forme d’essais-erreurs, risque-t-elle d’étre longue et

fastidieuse.

1.4.3.2 Lesméthodes automatiques:

Des méthodes automatiques ont été mises au point. En phase de calibration, elles présentent
I’avantage, par rapport aux méthodes manuelles, de permettre une exploration plus large des gammes
de valeur des parameétres. Il est alors plus probable d’obtenir une valeur optimale globale de la
fonction objectif plutét qu’un minimum local dans I’intervalle exploré. En outre, la spécification
précise des parameétres du modele permet de réduire I’incertitude liée a leur détermination. Mais
I’avantage principal des méthodes automatiques est de pouvoir considérer 1’ensemble des critéres et
donc de trouver un équilibre entre les différents objectifs de représentation des composantes
hydrologiques du bassin versant. Par contre dans un contexte d’équifinalité, elles ne permettent pas
d’accéder a la modélisation optimale, mais & un ensemble de jeux de paramétres conduisant a des
simulations équivalentes.

Les deux méthodes les plus connues sont la méthode multi-objectifs (Yapo et al., 1998) et la
méthode GLUE (Beven et Binley, 1992). Insistons sur le fait que ces méthodes ne fournissent pas un
seul jeu de paramétres optimal mais un ensemble de jeux de paramétres "équivalents" au sens des
fonctions-objectifs considérées. L'ensemble de ces jeux de parameétres peut alors étre utilisé pour
quantifier les incertitudes sur les simulations du modele en fournissant des fourchettes de résultats

possibles et acceptables au sens des fonctions-objectifs retenues.

a) La méthode GLUE :

La méthode GLUE (Generalized Likelihood Uncertainty Estimation) est une méthode
bayésienne qui permet de déterminer la vraisemblance d’un jeu de paramétre pour conduire a une
bonne simulation du systéme. Cette vraisemblance pourra étre quantifiée a I’aide d’une des fonctions
objectifs présentées ci-dessus, ou tout autre fonction du méme type. Il faut ensuite fixer un seuil a la
vraisemblance qui correspondra a la valeur minimale (ou maximale) qui sera acceptable pour le critére
de vraisemblance choisi. Cette méthode a été utilisée dans de nombreux cas. Citons ici par exemple les
travaux d’Ambroise et al. (1996), Freer et al. (1996), Franks et al. (1998), Zin (2002), Engeland et
Gottschalk (2002). Néanmoins, Engeland et al. (2004b) soulignent le caractére un peu subjectif du
choix du seuil de vraisemblance et montrent que la méthode ne traite des incertitudes qu'autour de la

fonction objectif choisie.
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b) La méthode multi-objectifs :

La méthode multi-objectifs (Yapo et al., 1998) quant a elle, cherche a minimiser un ensemble

de fonctions objectives :
Eq. 6 F(9)={£(8).../,[0)}

F est la fonction globale & minimiser, f; sont les critéres objectifs retenus et & est le jeu de

1
parametres.

Il n’y a pas de solution unique mais un ensemble de solutions appelé ensemble de Pareto. En
passant d’une solution & I’autre comprise dans cet ensemble, si ’une des fonctions f, est améliorée,
une autre s’en trouve détériorée. L’espace des solutions est alors divisé en deux parties distinctes,
’ensemble de Pareto noté &, et I'ensemble dominé noté ,. Ainsi I’ensemble de Pareto est
caractérisé comme suit :

- F(8,) est strictement inférieur a F (&, pour tout &,

- il nest pas possible de trouver un 9, tel que F (191,*) soit inférieur a F (z9P)

Pour les problémes concrets, il n’est possible que d’obtenir une approximation de I’ensemble
de Pareto. C’est ce que propose ’algorithme MOCOM-UA : Multi-Objective Complex Evolution
Method (Yapo et al. 1998). Cette méthode, et cet algorithme plus particuliérement, ont été utilisés
dans de nombreuses études, non seulement sur des modéles de bassin versant (Beldring, 2002;
Engeland et al., 2004b) mais ¢galement pour des analyses de sensibilité sur des schéma de surface, de
type modeéle TSV A (Transferts Sol-Végétation-Atmospheére) ou le nombre de parameétres est important

(par ex. : Bastidas et al. 1999 ; Gupta et al. 1999 ; Demarty et al., 2004).
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1.5 CONTEXTE SPECIFIQUE ET OBJECTIFS DU TRAVAIL DE

THESE .

Le travail de thése présenté dans ce mémoire est issu de la rencontre entre deux activités qui
émergeaient en méme temps au sein du Laboratoire d’étude des Transferts en Hydrologie et
Environnement (LTHE). La premiére est la naissance du projet de recherche AMMA — Analyse
Multidisciplinaire de la Mousson Africaine — dans le cadre duquel I'instrumentation d'un bassin de
recherche, la Donga (586 km?) au Bénin, s’est accélérée. La seconde est relative au développement
d'une modélisation hydrologique spatialisée s'appuyant sur un découpage du bassin versant en sous-

bassins et les concepts théoriques proposés par Reggiani et al. (1998, 1999).

151 Leprojet AMMA (Analyse Multidisciplinaire dela Mousson
Africaine) et ses différentes composantes

1511 Présentation générale

L’objectif de ce projet de recherche international est d’étudier les aspects scientifiques
permettant de mieux comprendre les mécanismes de la Mousson de 1I’Afrique de 1’Ouest et ses
composantes : la dynamique atmosphérique, le cycle de 1’eau continental, la chimie atmosphérique et
les conditions de surface sur I’océan et le continent.

La variabilité inter-annuelle et inter-décennale de la mousson africaine est relativement bien
documentée (par exemple : Nicholson 1981, Lamb 1983, Le Barbé et al. 2002). Au début des années
1970, le régime pluviométrique de la zone sahélienne s’est profondément dégradé, conduisant a des
périodes de longues et dramatiques sécheresses jusqu’au milieu des années 1990. Le déficit
pluviométrique n'a pas été limité au Sahel mais s'est étendu jusqu'a la cote du Golfe de Guinée (Lebel
et al., 2000). Aujourd’hui encore, les grandes variations inter-annuelles soulévent des questions pour
le développement de la région, notamment en ce qui concerne la dégradation des terres, la sécurité
alimentaire et la disponibilité de la ressource en eau.

A partir de ces constatations, les objectifs du projet AMMA sont doubles. Il vise dans un
premier temps a améliorer la compréhension des mécanismes de la mousson africaine et de ses
variations et a évaluer son influence sur l'environnement physique et chimique et sur la biosphére, aux
¢échelles régionale et globale. Dans un second temps, il faudra produire les connaissances qui
permettront de relier la variabilit¢ du climat aux problémes de santé, de ressources en eau et de
sécurité alimentaire pour les nations d'Afrique de 1'Ouest et de définir des stratégies de surveillance
appropriées. Une démarche multidisciplinaire est envisagée pour remplir ces objectifs qui sont

déclinés en plusieurs points :
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(1) Des recherches détaillées seront nécessaires sur les processus physiques et chimiques
influengant le systéme couplé terre-océan-atmospheére en Afrique de 1'Ouest pour permettre de
quantifier les interactions au sein de ce systéme et leurs impacts sur le climat local, régional et global.
L'objectif est d'améliorer les prévisions météorologiques et les simulations du climat de I'Afrique de
'Ouest, que ce soit a 1’échelle saisonniere ou a des échelles plus longues, par exemple pour produire
des scénarios de changement climatique. Cette partie concerne alors I’amélioration de la connaissance
scientifique.

(i) L'impact de la variabilit¢ du climat de I'Afrique de I'Ouest devra étre caractérisé,
notamment sur les ressources en eau, la sécurit¢ alimentaire, la santé et les stratégies de
développement et étudier la rétroaction des activités humaines sur la variabilit¢ du climat. Ce sont
donc les implications socio-économiques qui sont en cause.

(ii1) Un réseau intégré de mesures multi-échelles est implanté pour fournir les paramétres clefs
nécessaires a une recherche scientifique multidisciplinaire.

(iv) Des activités intégrées de formation et d'éducation pour les institutions techniques et de
recherche en Afrique doivent étre développées.

(v) Une méta-base et des bases de données se focalisant sur les thémes du projet doivent étre

mises en place dans le but d’un archivage a long terme.

Pour bien comprendre les interactions entre 1’atmosphére, la biosphére et 1’hydrospheére, une
campagne d’observation multi-échelle est ainsi mise en ceuvre sur ces trois compartiments. Outre
I’observation, ce projet intégre également I’analyse des données et la modélisation des phénomenes
observés. Pour les observations, les échelles temporelles vont de 1’événement pluvieux a la succession
d’années en passant par la saison, justifiant trois périodes temporelles d'observations distinctes. La
premiere est une période d'observations a long terme (LOP- Long Observation Period) des variables
"de base" telles que la pluviométrie, les débits des riviéres, la piézométrie des nappes, les variables
météorologiques, les variables de suivi de la végétation, etc., s'étendant sur 10 ans : de 2001 a 2011.
La LOP s'appuie sur des réseaux mis en place spécifiquement pour le projet mais aussi sur les réseaux
nationaux existant. La seconde est une période d'observations renforcées (EOP- Enhanced Observation
Period) de trois ans (2005-2007), comprenant notamment un suivi des flux de surface. L’EOP encadre
une période d'observations intensives qui aura lieu en 2006 (SOP- Special Observation period) ou
seront déployés durant la saison des pluies différents radars, appareils de mesures aéroportés, etc. Les
échelles spatiales sont présentées par la Figure 3. La zone AMMA couvre toute I’ Afrique de 1’Ouest
en vue de I’étude de la circulation atmosphérique régionale. Des sites de méso-échelle sont
instrumentés pour suivre le bilan hydrique et la dynamique de la végétation :

- le degré carré d’HAPEX-Sahel (the Hydrology-Atmosphere Pilot Experiment in the Sahel)

(2°E — 3°E; 13°N — 14°N) situé au Niger, en zone sahélienne et suivi depuis 1990. La

pluviométrie moyenne annuelle est d’environ 500 mm.
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- le Gourma malien (15°N — 17°N) sur lequel les premiéres études de végétation remontent
a 1982. La pluviométrie annuelle est d’environ 300 mm.
- le haut bassin de 'Ouémé (14,000 km2) au Bénin, qui s'étend sur un degré de latitude (9°N
—10°N et 1,5°—2,5° E). 1l est caractérisé par un climat soudanien avec une pluie moyenne
annuelle dépassant 1000 mm, et est suivi depuis 1997.
L’ensemble de ces trois sites de méso-échelle a recu le label "ORE" (Observatoire de Recherche en
Environnement) délivré par le ministére frangais de la Recherche, sous le nom ORE AMMA-CATCH
(CATCH pour Couplage de I’ Atmosphére Tropical et du Cycle Hydrologique). Au sein de chacun de
ces sites de méso-échelle, des super sites d’observations plus denses de quelques centaines de km? sont
installés. Ils servent a 1’étude fine de processus (notamment concernant les flux a l'interface sol-
atmosphére) et la fermeture du bilan hydrique. Sur le site béninois, c’est le bassin versant de la Donga
(586 km®) qui constitue ce super-site sur lequel sont concentrés des efforts d’observations qui seront

détaillés au chapitre 2.
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15.1.2 Levolet hydrologique

Les travaux menés en hydrologie dans le cadre du projet AMMA visent a quantifier les
contributions des différents compartiments (précipitations, écoulement dans les rivicres,
¢vapotranspiration, contribution des nappes souterraines) au cycle hydrologique et a mieux
comprendre les interactions entre ces différents réservoirs. Une question clé est celle du rdle des
nappes et de leur fonctionnement: alimentation des débits par les nappes profondes, contributions de
nappes superficielles de versant? C'est a ces questions que le projet de recherche soutenu par le PNRH
“Vers une modélisation hydrologique intégrée sur le haut bassin de I’Ouémé (Bénin-projet CATCH)”
2000-2002 poursuivi par le projet ECCO/PNRH "Evaluation des termes du bilan hydrologique sur le
bassin versant de la Donga par mesures et modélisation" en 2003-2004 souhaite répondre. Nous
comprenons donc que les objectifs sont doubles. Premi¢rement, dans la compréhension des processus,
il s’agit de bien connaitre le fonctionnement du systéme et donc d’€tre capable de le décrire
précisément. Cela passe par une stratégie d’observation particulierement détaillée et compléte.
Deuxiémement, dans le cadre de la modélisation, nous voulons étre capables de représenter chacun de
ces processus, d’évaluer la représentation que nous en faisons et la structure interne du modele
numérique.

Les mode¢les hydrologiques considérant le bassin comme une seule entité, tel que le modéle
GR4, permettent de modé¢liser de manicre satisfaisante les débits a l'exutoire (Le Lay, 2002) ou
d'¢tudier des scénarios d'évolution de la pluviométrie (Le Lay et al., 2003). Néanmoins ils ne
permettent pas une compréhension fine des processus. C'est pourquoi sont développées en paralléle
des modélisations spatialisées du cycle hydrologique dans son ensemble qui représentent 1’ensemble
des processus dominants mais qui nécessitent une instrumentation plus poussée du milieu.

Il s'agit donc de maximiser la synergie entre stratégie d'observations et de modélisation pour
que les deux activités soient vraiment complémentaires. C’est une condition indispensable pour
répondre a la question suivante : en fonction des objectifs visés par la modélisation, quel degré de
sophistication est nécessaire dans la discrétisation de I'espace, la représentation des processus, la
prise en compte de la variabilité spatio-tempor elle des entr ées (pluie, ETP, caractérisation des sols
et de la végétation, etc..) ? Cette question sera reproduite selon les différents objectifs. S'agit-il de bien
reproduire les débits annuels, mensuels ou journaliers? Veut-on bien représenter ces débits en
différents points du bassin ou a I'exutoire seulement ? De méme, cherche-t-on a représenter la
dynamique de la nappe et a quelle échelle de temps? Voulons-nous étre capables de déterminer

I"évapotranspiration, journaliére ou horaire, al'échelle du sous-bassin ou dela parcelle ?
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1.5.2 Développement d’une approche de modélisation novatrice

Le modele POWER (Planner Oriented evaluative Watershed model for Environmental and
socio-economic Responses) est un modéle hydrologique, en cours de développement au LTHE dans le
cadre du projet européen AgriBMP-Water (Haverkamp et al., 2004). L’objectif est d’obtenir un
modele capable de représenter le cycle de l'eau dans son ensemble (précipitations, infiltration,
évapotranspiration, ruissellement, recharge des nappes, écoulement dans les riviéres) sur de longues
périodes de temps. Le projet AgriBMP-Water comprend aussi un volet qualité des eaux vis a vis des
nitrates et pesticides que je ne discuterai pas dans la suite de ce mémoire.

En liaison avec le développement de nouvelles pratiques culturales, on cherche a répondre a la
question de I’origine des pollutions ou de I’impact des changements de pratiques culturales. Ainsi, le
modele doit étre capable de fournir les variables simulées a I'échelle souhaitée par l'utilisateur. Ceci
conduit alors a une segmentation de l'espace en différents niveaux emboités. Le premier est un
découpage en sous-bassins versants ¢lémentaires : les REWs- Representative Elementary Watersheds.
Ce type de découpage est particulierement intéressant puisqu’on utilise alors une maille de calcul qui a
un sens hydrologique. Le deuxiéme niveau est constitué de colonnes élémentaires: les RECs —
Representative Elementary Columns. Les RECs sont homogénes du point de vue type de sols ou
d'occupation du sol. Ils sont obtenus par superposition de plusieurs couches dans un Systéme
d’Information Géographique (SIG) et permettent donc de représenter les hétérogénéités de surface.

La représentation des processus s'appuie sur les approches théoriques proposées par Reggiani
et al. (1998, 1999, 2000, 2001). Leur approche permet la dérivation d’équations physiques valables a
I’échelle du sous-bassin versant. Le modéle REW-v4.0 qui en découle repose sur une
conceptualisation homogéne a 1'échelle des REWs des termes d’échange entre les différents
compartiments du bassin : zone non saturée, zone saturée, surface saturée, surface non saturée et
riviere. Le modeéle REW-v4.0 est donc en quelque sorte la base théorique du modéle POWER ; il sera
largement développé au chapitre 3. Dans cette premiére approche, la zone non saturée est représentée
de manicre trés simple (modéle de type réservoir). Reggiani et Rientjes (2004a et 2004b) ont montré
qu’elle pouvait malgré tout fournir une simulation réaliste des débits et des écoulements dans la nappe
sur un bassin belge.

Ce premier modéle permet d’évaluer la pertinence des concepts de modélisation qui sont
proposés dans POWER, notamment en matiére de découpage de 1’espace en unités hydrologiques et
de représentation des transferts dans la zone non saturée. Des améliorations ont été apportées a cette
approche de base, notamment par une description plus physique des transferts dans la zone non saturée
et saturée du sol (cf. chapitre 6). Ces améliorations couplées a la méthode d’invariance d’échelle
proposée par Haverkamp et al. (1998) pour décrire les propriétés hydrodynamiques des sols,

constituent le modele POWER.
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1.5.3 Objectifspropresau travail dethese

A partir des deux projets présentés ci-dessus, 1'idée a émergé de profiter de la mise en place de
l'instrumentation sur le bassin de la Donga pour i) tester le nouveau concept de modélisation et ii)
orienter les mesures mises en place sur la Donga pour qu'elles soient bien adaptées au modéele utilisé
par la suite.

Les objectifs fixés a ce travail peuvent alors se résumer ainsi :

1) contribuer au développement d'une modélisation hydrologique spatialisée sur le bassin de

la Donga

ii) évaluer la pertinence de I'outil de modélisation a l'aide des données déja disponibles

iii) contribuer a la définition de l'instrumentation mise en place sur ce bassin

iv) essayer de fournir des éléments de réponse a la question posée (cf. section 1.5.1.2) : de

quel modele (discrétisation spatiale, processus représentés, niveau de complexité dans ces
processus) avons-nous besoin en fonction des objectifs de modélisation que nous nous

sommes donnés?

Le travail de thése présenté dans ce mémoire est I’un des premiers a s’achever sur ’ORE
AMMA-CATCH. II est une contribution directe au volet hydrologique du projet AMMA et des projets
nationaux sur le bassin de la Donga. J’aborde en effet la question du fonctionnement hydrologique du
bassin du point de vue de la modélisation hydrologique distribuée et donc en souhaitant représenter les
processus et leurs interactions. La stratégie d’observation est le complément indispensable a ce type de
modélisation puisqu’elle va nous permettre de valider notre compréhension du milieu et la
modélisation que 1’on peut en faire. A I’inverse, le travail de modélisation présenté ici a permis
quelquefois de mettre en exergue les ¢éléments manquants dans 1’observation actuelle et qui
apparaissent comme cruciaux dans la mod¢lisation. Rappelons que ce travail se situe dans la premiére
phase d’observation (LOP) mais les autres observations, notamment pendant 1’EOP, apporteront
certainement les compléments attendus.

Ainsi, ce travail contribue a plusieurs des objectifs généraux du projet AMMA puisqu’il
améliore les connaissances scientifiques du cycle hydrologique au Bénin et qu’il a contribué a la mise
en place de la stratégie d’observations sur le bassin expérimental de la Donga. Soulignons également
qu’il existe des liens forts avec les implications socio-économiques puisqu’un outil tel que celui que
nous cherchons a développer permettra, a terme, de répondre aux questions d’impacts sur le cycle
hydrologique et la ressource en eau. Cette question ne sera certes pas résolue dans ce travail, mais il a

pour objectif de contribuer a avancer dans ce sens.
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Pour répondre aux objectifs fixés ci-dessus, nous avons deux outils de modélisation que sont
le modele REW-v4.0 et le modeéle POWER, ce dernier constituant une complexification dans la
description des phénomeénes et le découpage de I’espace. Dans le cadre du développement d’un
nouveau concept de modélisation distribuée, nous avons cherché a nous rapprocher au maximum des
configurations idéales énoncées dans la littérature, c’est-a-dire a développer une validation raisonnée
de l'outil en passant par la représentation des processus qui y est faite et la disponibilité de données de
validation nombreuses, variées et spatialisées. Je me suis donc attachée a comprendre et évaluer la
structure interne du modéle REW-v4.0. Puis en utilisant au maximum les données disponibles et en
me dotant de critéres objectifs sur des variables intégrantes mais également sur des variables internes
du modele, j’ai évalué la représentation des processus qui y était faite et leur pertinence vis-a-vis de
I’échelle spatiale et de mes objectifs de modélisation. Aussi mon travail contribue-t-il a la mise en

relief des possibilités que nous pouvons attendre de cette modélisation, et de ses limites.

1531 Que peut-on attendre d une modélisation avec REW _v4.0 ?

L’objectif de ce travail de thése est ainsi d’évaluer I’apport du modéle REW-v4.0 sur le bassin
versant de la Donga pour la simulation des composantes du cycle hydrologique, tout en préparant
I’utilisation future du modéle POWER. Ceci passe par une sorte de notice d’utilisation du modéle,
particuliérement en ce qui concerne la détermination des parameétres, au vu des nombreuses données
disponibles pour ce site. Il s’agit en quelque sorte de faire une analyse critique du modele et aussi de la
synergie que nous essayons de mettre en place entre I’observation sur le bassin et la modélisation
hydrologique distribuée a base physique. Cette premicre étape d'évaluation permettra aussi de mettre
en évidence les manques dans l'instrumentation actuelle et de définir les variables pour lesquelles la
mesure est nécessaire pour progresser et trancher entre différentes hypothéses de fonctionnement.

Ainsi pour répondre a la question du degré de sophistication nécessaire dans la modélisation,
je partirai d’une modélisation simple ou toutes les composantes et toutes les entrées sont homogenes
sur le bassin versant. Cette premiére modélisation homogeéne permet de tester l’influence du
découpage sur la représentation des débits. Ensuite, a I’aide d’outil d’interpolation géostatistique, la
spatialisation de différentes composantes peut étre prise en compte en définissant une valeur moyenne
d’un paramétre (par exemple les paramétres de sols) ou d’une entrée (par exemple la pluie journaliére)
pour chaque REW. Ainsi, je complexifierai petit & petit la modélisation en introduisant la spatialisation
des propriétés des sols, de la liaison entre la nappe et la surface saturée et enfin la spatialisation des
pluies. Afin de bien évaluer le role de chacune des ces spatialisations, leurs effets sur les résultats de la
modélisation seront traitées séparément.

Comme je ’ai soulevé plus haut, cette influence doit étre jugée de fagon objective, sur des
variables pertinentes et distribuées du modéle. J’exposerai plus loin I’ensemble des données

disponibles sur le bassin et nous verrons alors que mon jugement aura pour cible non seulement la
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représentation des débits et des volumes écoulés a I’exutoire mais également la représentation de ces
mémes débits en des points intermédiaires du bassin, I’évolution du niveau de nappe en plusieurs sous-
bassins versants et la représentation qualitative de la dynamique de la zone non saturée. Je travaillerai
avec des entrées journaliéres en cherchant a reproduire les débits mensuels, décadaires et journaliers.

La dynamique de la nappe, quant a elle sera étudiée globalement a I’échelle de la saison.

1.5.3.2 Versun affinement de la modélisation.

La modélisation proposée par le modéle REW-v4.0 est une modélisation simplifiée en ce qui
concerne certains compartiments (cf. chapitre 3). Nous pouvons citer en exemple la représentation des
écoulements dans les riviéres ou la représentation des transferts dans la zone non saturée
conceptualisée comme un réservoir unique.

Selon I’approche de Jothityangkoon et al. (2001), nous voudrions encore affiner la
modélisation (et nous verrons au chapitre 5 que cela semble nécessaire), particulierement du point de
vue de la représentation des processus dans la zone non saturée afin de s’affranchir de ses limites pour
I’utilisation future du modeéle POWER. L’objectif est d’avoir une représentation plus physique de ces
processus avec un découpage vertical du sol pour permettre la prise en compte d’horizons aux
propriétés hydrodynamiques différentes, avec la contrainte de rapidité du calcul liée & une utilisation a
grande échelle. Si nous reprenons le schéma de conception d’un modéle hydrologique proposé par
Refsgaard (Figure 1), le code existant ne répondant pas aux attentes, le développement d’un nouveau
code est nécessaire. Pour ce développement, je me suis appuyée sur le travail numérique réalisé par
Ross (2003) auquel j’ai adjoint des fonctionnalités inexistantes auparavant que sont les phénomeénes
liés a la végétation : interception des précipitations par la végétation, extraction racinaire et
transpiration des plantes. La programmation de ses fonctionnalités et la validation du module de zone
non saturée ont fait partie intégrante de mon travail.

Je I’ai souligné auparavant, le modeéle POWER prévoit un deuxiéme découpage qui permet de
mieux représenter la variabilité spatiale de la surface selon la végétation, I’occupation des sols, les
propriétés des sols et les infrastructures. Les RECs serviront ainsi de maille de calcul pour les
transferts dans la zone non saturée. Le module de zone non saturée développée dans cette thése
permettra ainsi de prendre en compte explicitement 1’hétérogénéité de surface notamment du point de
vue de la végétation et des propriétés des sols. Ainsi, tout en n’utilisant pas directement le modéle
POWER, j’ai largement initié son utilisation et contribuer a son développement en m’intéressant a la
complexification de la description des processus a travers le développement du module de zone non

saturée.
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2°™M¢  chapitre: Stratégie d’'observation

multi-échelles pour la modélisation

spatialisée des processus

Nous avons développé dans le premier chapitre, la place de I’instrumentation du bassin de la
Donga dans le cadre du projet AMMA et de ses différentes échelles spatio-temporelles. D’une manicre
plus générale que les besoins de cette theése, la stratégie d’instrumentation cherche a quantifier les
différents  processus (précipitation, ruissellement, infiltration, écoulements souterrains,
évapotranspiration) intervenant dans le cycle hydrologique, a déterminer leur temps caractéristique et
leur role dans la variabilité inter et intra-annuelle des écoulements. Nous espérons ainsi pouvoir
répondre a la question du role de chaque compartiment dans la genése du débit et les fluctuations de la

nappe, ainsi qu’a celle du role de la végétation sur le cycle hydrologique.

La stratégie d’observation mutli-échelles adoptée sur la fenétre béninoise de ’ORE AMMA-
CATCH est particulierement adaptée a la mise en place d’une modélisation hydrologique distribuée.
Comme nous 1’avons souligné dans l'introduction, la validation des mode¢les distribués et surtout de
leur structure interne et de leur paramétrisation des processus, demande des données distribuées en
quantités importantes et pas seulement des mesures de débits a I’exutoire. L’utilisation d’une structure
distribuée suppose aussi que 1’on soit capable de représenter la variabilité des différentes entrées ou
des caractéristiques du bassin.

C’est en partie pourquoi de nombreuses mesures ont été mises en place sur le bassin versant.
Certaines ne le sont que depuis quelques mois et ne pourront donc pas étre utilisées dans ce premier
travail qui devra étre poursuivi au fur et a mesure de I’acquisition de nouveaux types de données.

Soulignons ici que toutes les mesures évoquées ici n’ont ni été collectées ni traitées
uniquement pour les besoins de cette thése. De nombreuses personnes sont impliquées dans cette
tache. Nous avons choisi de présenter les mesures qui ont été utilisées dans le travail de modélisation
entrepris mais également toutes celles qui serviront a la validation de la modélisation hydrologique
spatialisées des processus avec le modeéle POWER, et que je n’ai donc pas forcément utilisées.

Avant de détailler I’instrumentation et les observations sur le bassin de la Donga, je présente
en premicre partie quelques caractéristiques générales valables sur I’ensemble de la Haute Vallée de
I’0Ouémé. Nous verrons ensuite I’instrumentation mise en place pour caractériser le bilan hydrologique

sur le bassin de la Donga. Nous analyserons ensuite les données des mesures d’infiltration pour
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caractériser la surface. Enfin, je détaillerai les autres données disponibles que je n’ai pu utiliser dans

cette premicre ¢tude.

2.1 CARACTERISTIQUES GENERALES DE LA FENETRE
GEOGRAPHIQUE AMMA-CATCH DU BENIN :

Le haut bassin de I’Ouémé est bordé au nord ouest par le massif de 1I’Atacora qui culmine a
650m et qui influence la pluviométrie de la zone et notamment celle du bassin de la Donga.

Il repose sur le socle Dahomeyen fracturé a la différence de la partie basse du bassin de
1’Ouémé, située sur des formations sédimentaires. Ce socle est le socle ancien de la zone qui a subi de
nombreuses transformations métamorphiques depuis le Précambrien. Il est constitué essentiellement
de migmatites et de gneiss (Faure et Volkoff, 1998). Le groupe pétrographique de Djougou
(caractéristique du bassin de la Donga) est constitu¢ essentiellement de roches claires comme les
gneiss a muscovite et les gneiss a deux micas (cf. carte de pédologie Figure 28).

La structure verticale des sols est conforme a celle observée sur ’ensemble de I’ Afrique de
I’Ouest en zone soudanienne (Figure 4, d’aprésCIEH 1992). Elle est constituée d’une zone de sol en
surface (1 a 3m d’épaisseur), une zone d’altérites formée par les arénes issues de la décomposition des
roches du sol (10 a 20m d’épaisseur (DH/SOGREAH, 1998) et un socle. Celui-ci est fracturé ou

fissuré dans sa partie supérieure puis de moins en moins fracturé, altéré et fissuré en profondeur.

Le régime pluviométrique, comme pour I’ensemble de I’Afrique de 1’Ouest, est contrdlé
principalement par la circulation atmosphérique de deux masses d’air et par leur mouvement
saisonnier : 1’Harmattan sec (alizé continental venant du Nord Est) et la mousson humide (alizés
maritimes australs). On distingue alors une saison séche et une saison humide. Les durées et le
fonctionnement de ces deux saisons varient selon les zones. Sur le littoral, la saison des pluies est
coupée par une petite saison séche au cours du mois d’aott. En remontant vers le Nord, I’influence de
I’Harmattan sec va croitre ce qui va se traduire par une augmentation progressive des écarts de
températures et de la durée de la grande saison séche. Ainsi sur le haut bassin de I’Ouémé, le régime
pluviométrique se caractérise par une saison des pluies d’avril a octobre et une saison seche de 5 mois,

de novembre a mars.
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Figure 4 : Profil caractéristique des solsd’ Afrique del’Quest (CIEH, 1992)

En 1980, une carte du couvert végétal du Bénin a été proposée par la FAO. Elle découpait le
Bénin en trois zones écologiques qui correspondent a des zones de pluviométrie contrastées :

- La zone littorale séche qui s’étend de la cote a la latitude 7°15°N, avec une pluviométrie

annuelle entre 850mm et 1300mm.

- La zone continentale séche qui s’étend approximativement entre les latitudes 7°15°N et

Lithologie
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sableuses

Cuirasses, sables
argileux
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Socle figsuré altéré
fracturé
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11°15°N, avec une pluviométrie entre 1000mm et 1400mm.

- La zone continentale trés séche au nord du Bénin, avec une pluviométrie inférieure a 1000mm.

Le haut bassin de ’Ouémé se situe dans la zone continentale séche. Notons toutefois que le

bassin de la Donga se situe dans la partie la plus humide de cette zone avec une pluviométrie moyenne
annuelle supérieure a 1200mm. La végétation de cette zone est caractérisée par de la savane boisée ou
arborée. Des zones de foréts classées sont largement présentes sur le haut bassin de I’Ouémé, ainsi que
des foréts-galeries le long des principales riviéres. Notons également que les couverts végétaux sont en

pleine modification, du fait des activités humaines essentiellement agro-pastorales sur cette zone.

La carte suivante (Figure 5) permet de positionner la Haute Vallée de ’Ouémé et le bassin de

la Donga. I’y est également fait figuré le bassin de I’ Aguima ainsi que les villes de Parakou, Djougou,

Bembéréké et Bétérou que j’évoquerai dans la partie suivante.
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Figure5: Cartedu Bénin
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2.2 CARACTERISATION DU BILAN HYDROLOGIQUE SUR LE

BASSIN DE LA DONGA

2.2.1 Lapluie:
2.2.1.1 Pluviométrie des années 1998 a 2002

Nous I’avons souligné précédemment, le régime de pluie sur le bassin versant de la Donga, se
caractérise par une saison des pluies d’avril a octobre et une saison séche de novembre a mars. Afin de
bien fixer dans les esprits I’évolution des précipitations au cours de la saison des pluies, la figure

suivante montre 1’évolution des précipitations mensuelles pour ’année 1998.
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Figure 6 : Evolution de la pluviométrie mensuelle moyenne sur le bassin dela Donga pour |’année 1998

La pluviométrie annuelle de la zone se situe vers 1200 mm mais peu de stations étaient
disponible avant 1997 pour I’estimation de la pluie moyenne sur le bassin versant. Toutefois Le Barbé
et al. (1993) rapportent les caractéristiques statistiques de trois stations pluviométriques disponibles
depuis 1925 et situées a proximité ou sur la haute vallée de ’Ouémé : Djougou (scule ville située sur
le bassin versant de la Donga), Parakou et Bembéréké. Ces trois stations permettent d’étudier les
caractéristiques des années 1998 a 2002 a I’échelle de la Haute Vallée de I’Ouémé. A cette échelle, les
années 1998 et 1999 sont des années excédentaires. Alors que I’année 1998 a connu un mois de juin
trés pluvieux ; en 1999, la saison des pluies a commencé tardivement et le début a été relativement sec.
C’est donc le cceur de la saison qui a été particulierement excédentaire. L’année 2000 a été

caractérisée de plutdt seche, avec un démarrage tardif et un début de saison relativement sec. Seul le
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mois de juillet a été excédentaire. L année 2001 s’est avérée globalement déficitaire pour 1’ensemble
de la haute vallée de ’Ouémé. L’année 2002 est une année intermédiaire a 1’échelle de la haute vallée

de ’Ouémé mais un déficit marqué a été noté sur certaines zones notamment celle de Djougou.

L’analyse de la pluviométrie a I’échelle du bassin versant de la Donga est plus délicate étant
donné les courtes séries de données disponibles. La lame d’eau moyenne sur le bassin de la Donga n’a
pu étre déterminée qu’a partir de 1998. Seule la station de Djougou permet une comparaison succincte
de la pluviométrie des années 1998 a 2002, par rapport a une moyenne. J’ai laissé de coté les stations
de Parakou et de Bembéréké a cause de leur éloignement (plus de 100km) et du fait qu’elles ne
subissent pas I’influence du massif de I’ Atacora sur ces stations.

Le Tableau 1 propose la lame d’eau précipitée (en mm) a Djougou en comparaison de la
moyenne (1925-1984) de cette station et de la lame d’eau moyenne calculée par krigeage sur le bassin

versant de la Donga.

S Ecartala Lame moyenne
Lame précipitée
] moyenne (%) sur la Donga
(Djougou) (mm) _
pour Djougou (mm)
moyenne 1336
(1925-1984)
1998 1349 0.9 1392
1999 1373 2.8 1423
2000 1283 -4.0 1071
2001 1170 -12.4 1125
2002 1153 -13.7 1016

Tableau 1 : Pluviométrie dela station de Djougou et sur le bassin versant dela Donga de 1998 a 2002

Pour la station de Djougou, toutes les années entre 1998 et 2002 ont une pluviométrie de
période de retour inférieure a 5 ans. Les années 2001 et 2002 sont globalement séches avec un écart a
la moyenne de -12,4% et -13,7% respectivement. L’année 2000 est elle aussi globalement séche pour
la station mais avec un écart a la moyenne plus faible (-4%). En revanche les années 1998 et 1999 sont
légerement excédentaires (écart a la moyenne de 0,9% et 2,8% respectivement). Ceci semble confirmé
par la lame d’eau moyenne sur la Donga : ’année 1999 est la plus pluvieuse avec une lame d’eau
moyenne de 1423 mm et 2000 est ’année la moins pluvieuse avec 1016 mm ; soit une différence de
plus de 400 mm. La pluviométrie moyenne sur le bassin de [’année 1998 est sensiblement la méme
que pour 1999. Les années 2000 et 2001 sont plus séches avec une différence de pluviométrie de

352 mm et 298 mm respectivement par rapport a I’année 1999.
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2.2.1.2 Etatduréseau:

Avant 2002, 9 pluviographes étaient situés sur le bassin versant. La ville de Djougou en
comptait un en plus du pluviomeétre du réseau national. 7 de ces 9 pluviographes sont situés sur la cible
du radar BandeX qui sera installé en 2004, a Djougou. Les deux autres sont situés a Djougou et a
Kolokondé. En 2002, 11 nouveaux pluviographes ont été installés, dont un a Djougou. Ainsi un réseau
de 20 pluviographes (OTT 1000 ou 250 et Elsyde (Edipe) permet depuis 2002, de caractériser le
champ de pluie sur le bassin versant de la Donga (Figure 7). En dehors de la cible du radar autour du
village de Donga, les stations sont a peu prés équidistantes pour permettre une estimation homogene
de la variabilité spatiale de la pluie.

Avant 2002, 1’étude de la variabilité spatiale de la pluie sur le bassin de la Donga était
difficilement envisageable. Toutefois depuis 1997, le haut bassin de ’Ouémé est instrumenté de sorte
que I’étude de la variabilité spatiale des pluies soit possible a cette échelle. Des outils géostatistiques
tel que le logiciel SPATIAL développé a I'IRD (Delclaux et Thauvin 1993a, 1993b) permettent
I’analyse de cette variabilité. Ce logiciel permet en effet d’étudier le variogramme expérimental d’une
série de données, de caler un modé¢le de variogramme puis enfin de déterminer la valeur moyenne par
krigeage (Krige, 1951) sur la zone enti¢re ou sur une surface donnée (par exemple des sous-bassins) et

d’associer la variance d’estimation.

KOLOKONDE
v

BANIKANI
v

NOUMANE GOUNTIA
v v

V zoumeousani
v

V¥ Pluviographes installés en 2002
5 10 15 20 km

\4 Pluviographes installés avant 2002

Figure 7 : Réseau de pluviographes sur le bassin versant dela Donga

L’analyse détaillée du champ de pluie, de sa structure, et des événements, fait 'objet de la
thése d’E. Lawin qui a débuté en 2002 (LTHE / Université d’Abomey au Bénin). Pour les besoins de

la modélisation, nous devions néanmoins cartographier la pluviométrie et déterminer des lames d’eau
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moyennes sur des surfaces : bassin et sous-bassins, au pas de temps journalier. Comme aucune étude
géostatistique des pluies n’avait encore ét¢é menée sur la zone, j’ai été amenée a déterminer, méme
sommairement, les caractéristiques du variogramme des pluies journaliéres, afin de disposer d'un
premier outil de cartographie. Sur la haute vallée de I’Ouémé, I’analyse a été faite avec 1’ensemble des
données disponibles entre 1997 et 2002. Sur le bassin de la Donga, seule I’année 2002 permet
d’étudier le variogramme expérimental. Les résultats concernant le bassin de la Donga seront donc a

reprendre et a confirmer avec les données des années suivantes.
La Figure 8 montre qu’un variogramme exponentiel de portée 90km, de palier 1,2 et 20% de

pépite permet de décrire assez bien le variogramme expérimental obtenu pour I'ensemble du bassin de

I'Ouémé. (Les variogrammes présentés sont tous normés par la variance du champ observé.)
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Figure 8: Variogramme nor mé des pluiesjournaliéres sur le haut bassin del’OQuémé.

Pour I’année 2002, nous avons réalisé la méme étude de variogramme sur le bassin de la
Donga uniquement (Figure 9). Le palier est inchangé et la pépite passe a 40%. La distance de
décorrélation est fortement modifiée : elle passe a 30 km, montrant ainsi que 1’on n’observe pas le
systeme a la méme échelle. Les derniers points du variogramme laissent penser que 1’on ne voit pas le
systetme pluvieux dans son ensemble. Celui-ci pourrait étre représenté par deux variogrammes
emboités comme c’est le cas sur la partie sahélienne de ’ORE AMMA-CATCH (cf. Thése A. Ali
2004).
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Figure9: Variogramme nor mé des pluiesjournaliéres sur le bassin dela Donga

La caractérisation des variogrammes sur la haute vallée de I’Ouémé et sur le bassin versant de
la Donga nous permettra de déterminer les lames d’eau journaliéres moyennes sur des surfaces et donc
de représenter la variabilité spatiale de la pluie dans notre modélisation. Le passage a un autre pas de
temps (horaire, événementiel, etc.) requiert la caractérisation du variogramme propre a ce pas de

temps, et notamment la distance de décorrélation caractéristique.

2.2.2 Lesvariablesclimatiques:

Une station automatique Campbell CR 10X a été installée a Djougou au début de 1’année
2002. Elle mesure les variables nécessaires au calcul d’une évapotranspiration potentielle (ETP) ou au
forcage d'un modéle de transfert sol — végétation — atmosphére (TSVA), toutes les 10 minutes. Le

Tableau 2 liste les différents éléments qui la composent et les variables qu’ils permettent de mesurer.
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Appareil Marque Modéele Variables mesurées
i o . Température et humidité relative
Sonde température humidité | Vaisala HMP45C )
de l'air
\ Kipp & o
Pyranometre SP-Lite Radiation incidente
Zonen
- Kipp & : -
Radiométre NR-Lite Radiation nette
Zonen
Moniteur de vent Campbell 05103 Vitesse et direction du vent
Barometre Druck RPT410F | Pression atmosphérique

Tableau 2 : Eléments dela station météorologique installée a Djougou

Les séries d’ETP sont calculées a partir de la méthode proposée par la FAO (1998). Cette
méthode propose de calculer une évapotranspiration de référence ET, qui serait celle d’une surface de
référence bien irriguée, plantée d’un gazon de 12 cm de haut, d’un albédo de 0,23 et d’une résistance

de surface fixe égale a 70 s.m™. Cette méthode est dérivée de I’équation de Penman-Monteith :

AR, -G)+p,C, &%)
Eq. 7 ET, = - s
A+y,, (1 +7S)

a

ou R, est la radiation nette, G le flux de chaleur du sol, (e,-e,) représente le déficit de pression de

vapeur de Iair, 0, est la masse volumique moyenne de I’air, ¢, est la capacité calorifique de I’air, A

représente la pente de la relation liant la pression de vapeur saturante et la température, ), =~ est la

constante psychrométrique et r, et r, sont les résistances de surface et aérodynamique.

Au vu des hypothéses faites, cette équation se simplifie en :

900
0,408A(R, =G)+y,, Tea7a (e, —e,)

A+y, (1+0,34u,)

Eq.8 ET, =

ET’ est 1’évapotranspiration de référence [mm.jour-1], R, est la radiation nette [MJ.m-2.jour-1], G est
le flux de chaleur du sol [MJ.m-2.jour-1], T est la température moyenne journaliére a 2m du sol [°C],
u; est la vitesse du vent a 2m du sol [m.s-1], e, est la pression de vapeur saturante [kPa], e, la pression

de vapeur réelle [kPa], A représente la pente de la relation liant la pression de vapeur saturante et la

température [kPa.°C-1], V.

'y st la constante psychrometrique [kPa.°C-1]. Les détails du calcul sont

disponibles dans le guide édité par la FAO (1998).
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La totalité de ces variables peuvent étre déterminées a partir des mesures météorologiques
effectuées a Djougou. Soulignons également que cette méthode peut entrainer de mauvaises
estimations du fait que 1’on considére une surface de référence plantée de gazon et bien irriguée,

surface peu probable en région aride et semi-aride.

Pour les années précédant l'installation de la station de Djougou en 2002, aucune mesure en
continu n’était disponible sur le bassin. Seuls des relevés manuels étaient faits trois fois par jour. Une
station synoptique est située dans la ville de Parakou (environ 130km & I’Est du bassin) et couvre la
période 1998-2002 qui nous intéresse. Les données collectées permettent la détermination d’une ETP
journali¢re. Toutefois, du fait de sa situation géographique, la valeur de cette ETP risque de ne pas étre
représentative du bassin versant de la Donga.

Mentionnons aussi que le programme de recherche allemand IMPETUS (Integratives
Management-Projekt fiir einen Effizienten und Tragfihigen Umgang mit SiiBwasser in Westafrika)
implanté également dans le haut bassin de ’Ouémé nous a fourni les données de leurs deux stations
météorologiques automatiques (pas de temps 30 minutes) situées a peu de distance 1’une de I’autre, sur
le bassin versant de I’Aguima (environ 80km au sud de Djougou) : Savannah et Mont-De-Gaulle.

Ainsi, ¢étant donné le faible nombre de stations météorologiques, la variabilité spatiale de
I’ETP ne peut pas étre renseignée pour ’instant a I’échelle de la Haute Vallée de I’Ouémé comme a
celle du bassin versant de la Donga. Il est néanmoins possible de comparer les différentes stations et
donc de valider les mesures faites a Djougou, tout d’abord sur la température et ’humidité puis sur les

mesures de rayonnement, avant de passer a I’ETP.

2221 Températureet humidité:

Pour I’année 2002, la comparaison des températures et des humidités des deux stations de
Djougou (relevé automatique et relevé manuel) ne fait apparaitre que de faibles corrélations entre les
deux relevés, alors que les stations sont situés a 10m de distance. Deux raisons principales peuvent
expliquer ceci. Tout d’abord, le relevé de la station automatique est en fait une moyenne sur le pas de
temps de scrutation (ici 10 min) ; alors que la mesure manuelle est ponctuelle. Mais surtout, on ne peut
étre assuré de I’exactitude de I’heure de la mesure manuelle.

Les températures moyennes sur 30 min de la station de Djougou sont relativement bien
corrélées avec les températures moyennes sur 30 min des stations de Mont De Gaulle et Savannah
(respectivement R?=0,85 et R?=0,72), malgré les 80 km de distance séparant Djougou et les deux
autres stations. Toutefois, cette relativement bonne corrélation n’est peut €tre due qu’a la co-
fluctuation journaliere des deux séries. La corrélation entre les stations de Mont De Gaulle et

Savannah n’est pas meilleure (R?>= 0,8313) alors que les deux stations ne sont distantes que de 5 km.
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Au-dela de ce pas de temps de 30 min, les températures moyennes ne sont que faiblement corrélées,
avec un coefficient de détermination inférieur a 0,5.

De la méme fagon, les humidités relatives peuvent étre jugées bien corrélées sur des pas de
temps de 30 min, mais pas a 1’échelle de la journée. Ceci reste logique au vu de la grande distance qui
sépare les stations et de I’incertitude concernant la corrélation des données météorologiques sur de

telles distances.

2.2.2.2 Rayonnement :

En théorie, le rayonnement incident est égal au rayonnement incident sans nuages (calculable
a partir du rayonnement astronomique) lorsque la couverture nuageuse est nulle. Or, pour la station de
Djougou, sur la totalit¢é de I’année 2002, ces deux rayonnements ne sont égaux en aucun jour. La
différence semble trés importante : prés de 40 W.m™ (Figure 10). Méme si nous admettons qu’en
saison des pluies, la couverture nuageuse est toujours présente, la sous-estimation systématique du
rayonnement incident méme en saison séche laisse penser que la mesure est biaisée ou que

I’atmosphére est toujours trouble (aérosols).
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Figure 10 : Rayonnement incident (points) et rayonnement extraterrestre (ligne pleine) au coursde

I”année 2002 pour la station de Djougou.
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Figure 11 : Rayonnement incident (points) et rayonnement extraterrestre (ligne pleine) au coursde

I’année 2002 pour la station Savannah

Le méme biais est observé a la station de Savannah (Figure 11) et a la station de Mont-De-Gaulle.
Ceci laisse penser que la mesure du rayonnement solaire dans cette région ne peut pas étre faite de
fagon précise, a I’aide de pyranomeétres. En effet, méme en saison séche, I’atmosphére n’est jamais
claire. L’air est toujours chargé de poussiéres emmenées par 1’Harmattan. C’est pour cette raison
¢galement que le pyranomeétre, corps noir trés sensible, n’est pas toujours propre : la poussiére s’y
dépose chaque jour. Retenons donc que le rayonnement incident mesuré par la station automatique est
toujours inférieur au rayonnement extraterrestre (d’environ 40 W.m™ soit plus de 10%) méme pour les

jours non nuageux.

De la méme manicére, il est difficile de valider les mesures de rayonnement net qui sont faites
par la station de Djougou. Les rayonnements de la station de Mont De Gaulle sont inexploitables pour
cause de lacunes importantes La comparaison des stations de Djougou et de Savannah donne un nuage
de points assez dispersé¢ qu'il est difficile d'interpréter (Figure 12), mais avec un coefficient de
détermination relativement bon (R?=0,80). Cependant, encore moins que pour les températures et les
humidités, il est peu probable que les rayonnements nets sur 30 min soient corrélés a 80 km de

distance.
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Figure 12 : Comparaison du rayonnement net a 30 min entre Djougou et Savannah pour 2002

Pour étre utilisé dans la formule de I'ETP (Eq. 8), un rayonnement net journalier peut-étre

calculé a partir du rayonnement incident (FAO, 1998), par la procédure qui suit :

Eq.9 R =R_-R,
Ou R, est le rayonnement net global [MJ.m™ jour], composé du rayonnement net courtes longueurs
d’onde (R,,) et grandes longueurs d’onde (R,;)

. T *+T * R
Eq. 10 R, = | mo (0.34-0.14/e, )| 1.35 033

SO

o est la constante de Stephan-Boltzmann [4.903 107 MJ.K'4.rn'2.jour'1], T, €St la température
maximale [°K], 7,,, la température minimale [°K], e, la pression de vapeur réelle [kPa], R, le

rayonnement incident [MJ.m™ jour'] et R,, le rayonnement incident sans nuage [MJ.m™ jour™].
Eq. 11 R, =(a, +b,)R,

a, et b, sont des coefficients régionaux, et R, le rayonnement astronomique (rayonnement au sommet
de I’atmosphére). Les valeurs de a, et b, pour la région de Parakou sont disponibles dans la
Monographie du Bénin (Le Barbé et al. 1993) (a,~0,25 et b=0,45). Le rayonnement astronomique

peut étre déterminé a partir de la position exacte et du jour de I’année
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Eq. 12 R,

scr

:i;o)G d [a)s sin @ sin J +cos @ cos Jsin ag]

G,. est la constante solaire, d, est I'inverse de la distance relative Terre-Soleil, &) 1’angle solaire
crépusculaire, ¢ la latitude et 0 la déclinaison solaire.
Pour finir, le rayonnement net courtes longueurs d’onde s’écrit en fonction du rayonnement

incident et de I’albédo a.

Eg. 13 R, =(1-a)R,

Dans la méthode de la FAO, I’albédo est celui d’un gazon vert bien irrigué (¢=0,23). La
station de Djougou est quant a elle située sur une surface de terre séche, de couleur ocre, sans aucune
végétation environnante. L’albédo sera donc plutot proche de 0,3. La Figure 13 montre la comparaison
entre le rayonnement net mesuré et celui calculé par les équations Eq. 9 & Eq. 13. Le coefficient de
détermination est relativement bon (R?=0,84), malgré une tendance a la sous-estimation de la mesure

par rapport au rayonnement net calculé, surtout pour les faibles valeurs.
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Figure 13 : Comparaison du rayonnement net journalier (W.m?) mesuré et calculé a la station de Djougou

La vérification de la mesure de rayonnement net est donc délicate. Nous utiliserons tout de
méme le rayonnement net mesuré dans le calcul de ETP tout en gardant en mémoire qu’il risque

d’étre sous-estimé et de la méme maniére I’ETP.
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2223 ETP:

La corrélation entre la série d’ETP journaliére de Parakou et celles des autres stations n’est pas
trés forte (Figure 14). Le coefficient de détermination n’est que de 0,48 pour Djougou, contre 0,41
pour Savannah et 0,70 pour Mont-De-Gaulle. La station de Mont-De-Gaulle présente beaucoup de
lacunes en 2002 et cette relativement forte corrélation n’est probablement que fortuite. L’ETP a
Savannah est quant a elle systématiquement sous-estimée du fait d’une mesure de vent biaisée. La
station est en effet installée dans un bas-fond bien végétalisé et entouré d’arbres suffisamment grands

pour perturber la mesure de vent.
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Figure 14 : Comparaison des sériesd’ ETP entre Par akou, Djougou, M ont-De-Gaulle et Savannah.

Malgré cette faible corrélation, nous observons une variabilité saisonniére équivalente entre
les stations de Djougou et de Parakou (Figure 15). Cette constatation se retrouve en observant
1I’évolution mensuelle de I’ETP pour les stations de Djougou, Parakou et Mont De Gaulle (Figure 16).
La corrélation entre les valeurs mensuelles est tout a fait acceptable : R>= 0,93 entre Djougou et Mont

De Gaulle ; R>=0,82 entre Parakou et Mont De Gaulle ; et R>=0,72 entre Parakou et Djougou.
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Figure 16 : Comparaison des ETP mensuelles (en mm/jour) pour les stations de Djougou, Parakou et
Mont De Gaulle en 2002. L es valeur s de la moyenne de Parakou sont fournies par la Monographie du
Bénin (Le Barbé et al. 1993)

La Monographie du Bénin (Le Barbé et al. 1993) propose une valeur moyenne mensuelle
calculée par I’équation classique de Penman a partir des données de Parakou collectées par I’ASECNA
(Agence pour la SECurité et la Navigation Aérienne en Afrique et a Madagascar) les années

antérieures a la période 1998-2002. Ces valeurs mensuelles conduisent a une ETP annuelle de
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1600mm, soit en moyenne 4,38 mm/jour. La comparaison des moyennes mensuelles avec celles
calculées a Parakou pour les années 1998 a 2002 (Figure 17) laisse penser que 1’on obtient des valeurs
plus faibles de ’ETP en saison des pluies avec la formule de la FAO qu’avec la formule de Penman et

au contraire des valeurs plus fortes en saison séche.
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Figure 17 : Comparaison des ETP mensuelles moyennes de 1998 a 2002 calculée par la méthode dela FAO

avec I’ETP moyenne mensuelle calculée par la for mule de Penman, pour la station de Parakou

Nous retiendrons alors que les ETP calculées a Djougou et a Parakou sont notablement
différentes. Malgré des variations saisonniéres et mensuelles semblables, les ETP journaliéres peuvent
varier du simple au double. Pour les années antérieures a 2002, nous pourrons donc utiliser ’ETP
calculée a Parakou, tout en gardant en mémoire la forte incertitude concernant sa validité a Djougou.
Cette forte variabilité entre deux stations met également en exergue la nécessité de mieux connaitre la
variabilité spatiale de I’ETP sur le bassin, élément non disponible a ce jour, mais qui pourra étre
approchée car il est prévu d’autres capteurs météorologiques en différents endroits du bassin.
Mentionnons enfin que 'ETP FAO doit étre associée a des coefficients culturaux pour étre utilisable
sur un type de végétation donné. Les nombreuses végétations naturelles, voire les cultures présentes
sur le bassin de la Donga ne sont pas documentées dans le guide FAO. Seules des mesures directes de
I'évapotranspiration réelle sur des parcelles particuliéres nous permettront d'approcher les valeurs de

ces coefficients et de juger de la représentativité de 'ETP FAO. A I’échelle du bassin versant, les
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mesures directes ne sont pas possibles mais la modélisation permettra d’évaluer des coefficients

culturaux pertinents pour cette échelle.

2.2.3 Lesdébits

L’écoulement de la Donga est saisonnier et soutenu par le drainage des nappes. Il n’y a pas de
riviére pérenne sur le bassin, tout au plus des bas-fonds trés végétalisés situés en té€te de bassin versant
et qui restent humides en saison séche (par exemple sur le bassin de Bokpérou). La question de
I’origine des écoulements sur le bassin versant de la Donga est une des questions fondamentales du
volet hydrologique du projet AMMA-CATCH. Les premiéres observations indiquent que les
écoulements ne sont pas exclusivement superficiels, notamment a 1’échelle du bassin versant.

Depuis 1998, I’exutoire du bassin versant de la Donga, situé au pont pres du village de Donga,
est équipé d’un limnimétre automatique (de type OTT Thalymédes). En 2002, 5 limnimétres
intermédiaires (du méme type) ont été installés en amont afin de suivre les débits sur des bassins

emboités et drainant des tailles variées (Figure 18 et Tableau 3).

Coordonnées UTM
) Aire drainée
Stations ellipsoide WGS84
(km?)
E N
Ara 347525 1078331 12.8
Bokpérou 381646 1081303 17.4
Donga pont 384239 1073591 586
Koua 365561 1079530 292
Nékété 372266 1084498 409
rte Kolokondé 355933 1078273 105

Tableau 3 : Coordonnées des stations limnimétriques et aire drainée

Pour chacun de ces 6 limnimeétres, nous avons avec précision la section en travers ainsi qu’une
courbe de tarage. Des campagnes de jaugeage ont lieu chaque année pour déterminer au mieux ces
courbes. L’ORE s’est équipé en 2004 d’'un ADCP (Acoustic Doppler Current Profilometer,
WorkHorse Rio Grande, RD Instrument) permettant d’augmenter la précision des tarages. L’ensemble
des données de jaugeage ont été analysées et mise en forme par M. Le Lay dans le cadre de sa thése

commencée en 2002, au LTHE et précédemment lors de son DEA (Le Lay, 2002).
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Les bassins de Ara et de Bokpérou présentent des surfaces équivalentes mais ont un couvert
végétal bien différencié. Le bassin versant de Ara est plutot agricole alors que le bassin de Bokpérou
est encore relativement couvert de végétation naturelle. Cette différence de couverture végétale peut
conduire a des comportements hydrologiques différents que nous serons a méme d’identifier et, a

terme de modéliser, grace a cette instrumentation.

]
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Figure 18 : Réseau delimnimétres sur le bassin ver sant de la Donga et sous-bassins associés.

Pour les années 1998 a 2002 que nous avons utilisées, nous pouvons étudier la relation pluie-

débit a 1’échelle du bassin versant (Tableau 4)

pluie moyenne lame d'eau Coefficient
Année

annuelle (mm) moyenne (mm) d’écoulement
1998 1392 413 30 %
1999 1423 345 24 %
2000 1071 262 24 %
2001 1125 217 19 %
2002 1016 149 15 %

Tableau 4 : Relation pluie-débit sur le bassin versant dela Donga

Sur les écoulements, comme sur les pluies, les années 2001 et 2002 ont été¢ des années plutot
séches. Au contraire ’année 1998 a connu des écoulements importants. Le coefficient de ruissellement
varie ainsi de 30% en 1998 a seulement 15% en 2002. On remarque qu’en 1998 la pluie moyenne était

plus faible qu’en 1999 alors que le coefficient de ruissellement est plus fort. Pour les années 2000 et
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2002, la pluviométrie est équivalente mais les coefficients de ruissellement sont assez différents
(respectivement 24% et 15%). On peut supposer que la distribution temporelle et spatiale de la pluie a
¢été déterminante dans le ruissellement.

I1 n’est malheureusement pas possible de connaitre la moyenne des écoulements sur le bassin
versant et donc de classifier les années. Nous pouvons néanmoins nous baser sur I’analyse de ’Ouémé
a Bétérou faite par Le Barb¢ et al. (1993) et reprise par Le Lay (2002). Pour les années 1998 a 2000, la
période de retour des écoulements a Bétérou est inférieure a 5 ans avec les années 1998 et 1999 plutdt

excédentaire et I’année 2000 plutot déficitaire.

Pour finir, la Figure 19 montre I’évolution des débits journaliers au cours de 1’année 2002 pour
les 6 stations limnimétriques du bassin. On notera 1’augmentation du débit en fonction de I’aire
drainée. D’autre part, un décalage conséquent existe entre le début de la saison des pluies et le début
des écoulements. Il est d’environ 90 jours et est observé chaque année sur I’ensemble du bassin
versant. Ceci montre que I’origine des écoulements n’est pas exclusivement superficielle et pose des
questions sur la part entre le ruissellement et I’alimentation par les nappes, sur 1’existence
d’écoulements souterrains rapides, ou sur I’existence d’un effet mémoire entre les saisons pour le
stock de la zone non saturée (Séguis et al. 2004). Autant de questions auxquelles un mode¢le spatialisé

représentant les processus devrait nous aider a répondre.
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Figure 19 : Débitsjournaliersen 2002 sur les 6 stations limnimétriques du bassin dela Donga
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2.2.4 Leshauteursde nappe

En 2002, la nappe était suivie dans 18 puits villageois, dont 12 étaient équipés d’enregistreurs
(de type OTT Thalymédes) (Tableau Set Figure 20). Les autres sont relevés trois fois par jour par des
lecteurs utilisant un décameétre. Une campagne de nivellement des puits par GPS différentiel a eu lieu
en février 2003 (Kamagate et al., 2003) afin de positionner précisément la nappe par rapport a la

riviere. En 2003, le réseau a 1égérement évolué avec le suivi d’autres puits.

LIEU COORDONNEES ALT. PROF DATE TYPE
alt. Prof o o - N
UTM Margelle rée'lle Installation % § § §

puits
E N enm enm
BABAYAKA 342305 1077928 515.17 7.72 27/10/99 E 1 1 1
CPR-SOSSO 362792 1087601 433.84 11.76 15/11/99 E 1 1 1
DJOUGOU 353994 1073376 470.75 8.74 09/08/99 E 1 1 1
DENDOUGOU 360612 1076431 426.93 11.77 23/08/98 E 1 1 1 1
FOYO 383357 1073726 368.33 9.87 06/08/00 E 1 1
GANGAMOU 374354 1088880 423 14.03 15/03/00 E 1 1
GAOUNGA 384600 1076758 386.01 6.91 30/07/00 E 1 1
KOKO-SIKA 383108 1079976 386.68 11.51 05/04/00 E 1 1
KOUA 367437 1079381 430.23 12.58 06/11/99 E 1 1 1
PAMIDO 350265 1074369 466.45 11.7 29/07/00 E 1 1
SANKORO 369989 1091610 436.10 11.58 29/07/00 E 1 1
E
TEWAMOU 377571 1085723 418.77 12.57 18/11/99 (L depuis le 1 1 1
1/03/02)

ANANINGA 380252 1074308 384.07 12.1 07/07/00 L 1 1 1
BELEFOUNGOU 359868 1085200 444.68 12.95 07/07/00 L 1 1 1
BORTOKO 379276 1083944 393.60 14 03/07/00 L 1 1 1
DJAKPINGO 354966 1082777 462.11 8.85 07/07/00 L 1 1 1
FOUNGA 345498 1071177 504.44 12.22 05/06/00 L 1 1 1
KOLOKONDE 366117 1093400 446.89 11.42 03/07/00 L 1 1 1

Tableau 5 : Coordonnées des puits villageois dans lesquels est suivie la hauteur de nappe (E signifie

enregistreur et L signifielecteur)
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Figure 20 : Suivi de la hauteur de nappe dansles puits villageois

L’ensemble des puits suivis est soumis a des prélévements pour les usages domestiques des
villageois. Les mesures effectuées donnent donc une idée de la position de la nappe mais il est
probable que ces mesures soient fortement biaisées. Elles permettent toutefois une estimation de la
position d’équilibre de la nappe, avec la hauteur maximale relevée dans la journée (généralement le
matin avant le premier prélévement), tout en gardant en mémoire que cette position d’équilibre risque
d’étre sous-estimée. A 1’heure actuelle, on ne peut donc envisager d’étudier la variation de la hauteur
de nappe a un pas de temps plus faible que la journée. Un autre inconvénient de ces mesures dans les
puits est qu’ils s’asséchent au cours de la saison séche, empéchant le suivi de la nappe en fin de saison
seéche. Durant cette période, la hauteur d’eau relevée est trés sensible aux prélévements et quelquefois
inexploitable (Kamagate et al., 2003 ; Séguis et al., 2004).

En 2004, un transect de piézométres a été foré sur une toposéquence du bassin d’Ara afin de
s’affranchir du probléme des prélévements d’eau. Une comparaison des mesures faites dans ces
piézometres avec le niveau relevé dans les puits devrait permettre de corriger les données des puits

villageois.

Les Figure 21 et Figure 22 montrent des exemples de fluctuations de la nappe sur deux puits
du bassin (respectivement Ananinga et Djougou). Le puits d’Ananinga est largement mis a
contribution par les villageois et s’asséche en saison séche ; alors que le puits de Djougou n’est que
faiblement soumis a des prélévements et ne s’asséche pas. Malgré ces différences, on observe sur ces
deux exemples et dans tous les puits du bassin versant un décalage entre le début de la saison des
pluies et la remontée des nappes dans les puits. Il est du méme ordre de grandeur que le décalage qui

existe entre le début de la saison des pluies et le début des écoulements.
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Figure 21 : Fluctuations de la nappe et pluviométriejournaliére a Ananinga
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Figure 22 : Fluctuations de la nappe et pluviométrie journaliére a Djougou
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Je n’ai fait aucune tentative d’interpolation spatiale des mesures ponctuelles. En effet, les
premieres études géophysiques (cf. p.91) donnent malheureusement 1’impression que la nappe est
discontinue. Ceci couplé au probléme des prélévements domestiques rend difficile et peu pertinente
I’interpolation des mesures ponctuelles. La cartographie de la nappe n’est pas envisageable avant
d’avoir plus de données sur la structure du socle et 1’organisation des nappes sur les altérites. Ces
données ponctuelles nous permettrons d’évaluer ponctuellement et qualitativement la modélisation de
la zone saturée. Toutefois, le probléme de cohérence entre les mesures ponctuelles et une estimation

moyenne représentative d’une surface fournie par le modele restera entier

2.3 CARACTERISATION DE LA SURFACE

2.3.1 Mesuresd’infiltration

Une campagne de mesures simplifiées d’infiltration a été menée en décembre 2000 selon la
méthode Beerkan (Braud et al. 2004 et Angulo et al. 2001). Les points de mesure ont été¢ disposés sur
une grille réguliére de 3,5 km de pas d’espace afin de couvrir la plus grande zone possible. Une
toposéquence a également été réalisée avec un pas d’espace de 20 m. Les essais ayant été doublés et
parfois triplés, il y a 66 points de mesure sur la grille et 114 mesures exploitables ; sur le transect, il y
a 43 points de mesure et 75 mesures exploitables. Ces essais d’infiltration couplés a des mesures
granulométriques permettent de déterminer les paramétres nécessaires a la caractérisation des sols par
les modéles de Van Genuchten (1980) (Eq. 14 avec I’hypothése sur la capillarité de Mualem (1976b))
ou de Brooks et Corey (1964) (Eq. 15).

, o | (nY K _(8Y g\"
Eq. 14 —=| 1+ — — == |11 =
6, h, K, & )
Eq. 15 (
1

On peut classer ces paramétres en deux groupes : les paramétres de texture m et n (ou /7 et A) et les
paramétres de structure K, 6., h, (ou £,). Le nombre important de mesure sur la zone devrait nous

permettre d’étudier la variabilité spatiale des propriétés des sols. Notons que ces mesures n’ont été
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réalisées qu’en surface et que nous ne possédons pas d’information en profondeur notamment sur le K
dans les altérites.

Dans I’analyse qui suit je m’attacherai a 1I’étude d’un paramétre de texture (A1) et d’un
paramétre de structure (K). D’aprés de récents travaux (Haverkamp et al., 2004), la connaissance de
deux paramétres est suffisante pour déduire tous les autres parameétres des équations précédentes.
L’analyse des deux paramétres retenus est menée a l’aide d’un outil géostatistique déja utilisé
précédemment : le logiciel de krigeage SPATIAL (Delclaux et Thauvin 1993a, 1993b). Comme pour
I’analyse des pluies, il va nous permettre d’étudier le variogramme expérimental, puis de déterminer

une valeur moyenne sur une surface donnée (par exemple des sous-bassins).

La Figure 23 montre le variogramme expérimental du paramétre de texture A (ce
variogramme est normé par la variance du champ). Il peut étre décrit par un variogramme sphérique
ayant une distance de décorrélation de 1’ordre de 25 km. Le palier est supérieur a 1 montrant une forte
corrélation entre les points. L’effet de pépite est important, pres de 40%, attestant d’une forte

variabilité locale.
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Figure 23 : Variogramme du paramétre detexture A sur le bassin dela Donga

Les caractéristiques de ce variogramme nous permettent de réaliser une carte de 1’organisation
spatiale du parameétre de texture (Figure 24). Elles nous permettent également de définir une valeur
représentative par unité de surface, ici soit pour le bassin et pour les sous-bassins. Cette valeur
représentative sera souvent prise égale a la moyenne sur la surface considérée. Cependant cette
détermination n’est certainement pas la seule pouvant étre envisagée et, compte tenu des non-linéarités
des transferts d'eau dans les sols, rien ne nous assure que cette valeur moyenne conduira au flux

moyen sur le REW. Si on se référe aux travaux de Soria-Ugalde et al. (2003), la texture équivalente
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d'un milieu composite ne conduit pas au méme flux de drainage et dans une moindre mesure
d'évaporation qu'une agrégation des flux calculés sur chaque composante. Néanmoins cette étude a été
réalisée avec des sols de textures trés différentes (sable et limon argileux) pour lesquels A varie de
0.245 a 0.67. Sur le bassin de la Donga, on observe de la continuité dans les variations de A et une
faible gamme de valeur (A compris entre 0.11 et 0.22). Ceci peut laisser espérer que 'utilisation d'une

valeur moyenne de A soit satisfaisante.
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Figure 24 : Cartographie du paramétre detexture A

Le paramétre de structure dont j’étudierai 1’organisation sur le bassin est la conductivité
hydraulique a saturation K. Une revue de littérature nous montre que la distance de décorrélation de
ce paramétre est beaucoup plus faible que celle de la texture et sera généralement de I’ordre de la
centaine de métres (par exemple Vauclin et al., 1994 ou Descroix et al. 2002). La conductivité
hydraulique a saturation a généralement une distribution log-normale. Nous vérifions que cela est bien
le cas sur I’ensemble des points de mesures réalisées sur le bassin de la Donga. La Figure 25 présente
la distribution cumulée du log(K,) en variables de Gauss. Sauf pour les extrémités de la distribution,
cette dernicre apparait comme log-normale. Le test du Chi2 accepte cette hypothése au seuil 10%. Le
test du Chi2 effectué avec le logiciel S-Plus (Insightful Corporation, 2001) donne un score de 16,18
pour 13 degrés de liberté soit une p-valeur de 0,2398. La distribution des conductivités hydrauliques a
saturation a donc une distribution log-normale permettant la recherche d’un variogramme

expérimental sur le logarithme de la distribution.
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Figure 25 : Distribution log-normale de K sur I'ensemble des points de mesure d’infiltration

Le variogramme expérimental sur I’ensemble du bassin versant montre que toutes les mesures
sont décorrélées, quelle que soit la distance (Figure 26). Il n’est donc pas possible de définir un
modele de variogramme et les paramétres nécessaires a la détermination de la valeur moyenne de K;

sur une surface par la méthode de krigeage.
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Figure 26 : Variogramme expérimental de In(Ky) sur le bassin versant de la Donga

Par les mesures d’infiltration effectuées sur le transect, nous retrouvons 1’ordre de grandeur de
la distance de décorrélation observées par les études précédemment citées (Vauclin et al. 1994 ;

Descroix et al. 2002). Sur la Figure 27, seuls les premiers points du variogramme expérimental sont
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représentés. Méme si le variogramme n’est pas stable pour des les grandes distances, on voit que

jusqu’a 100m de distance, les mesures sont assez bien corrélées.
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Figure 27 : Variogramme expérimentale de In(Ky) sur la toposéquence d’ Ananinga

Cette analyse montre que la grille de pas d’espace 3,5 km n’est pas adaptée pour la
détermination de la structure spatiale du paramétre de structure du sol, tel que le K. Cependant, il n’est
pas envisageable pour l’instant de réaliser un nombre suffisant de mesure d’infiltration pour
déterminer finement la variabilité spatiale du K a I’échelle du bassin, comme cela a pu étre fait dans le
cadre de NOPEX (cf. chapitre 1 : Halldin et al., 1999). Il n’est donc pas possible a 1’échelle des
586 km? de déterminer la variabilité spatiale de K;. Pour étre capable de rendre compte de cette

variabilité, d’autres méthodes doivent étre envisagées.

2.3.2 Utilisation dela carte pédologique

Une carte de pédologie simplifiée (Figure 28) peut nous permettre de compléter
qualitativement les mesures faites lors de la campagne de caractérisation des sols. En effet, nous
pouvons espérer que les distributions de K soient différentes d’une classe pédologique a 1’autre, ou au
moins sur de grands ensembles pédologiques. Pour faire apparaitre ces différentes distributions de K,
j’ai mis en ceuvre des tests statistiques permettant de tester I’égalité des moyennes, des variances et

des médianes pour chaque couple de distributions.
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5 10 15 20 25 km

Sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur gneiss a muscovite et a deux micas
Sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique issu de gneiss a biotite

Sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique issu de gneiss a deux micas

Sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique issu de granito-gneiss a biotite

Sols ferrugineux tropicaux hydromorphes sur gneiss a ferro-magnésiens

Sols ferrugineux tropicaux hydromorphes sur roche basique

Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur granite et granito-gneiss a deux micas

Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur matériau kaolinique issu d’embréchite porphyroide a ferro-magnésiens et granite
Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur matériau kaolinique issu de granite et granito-gneiss a deux micas

Sols ferrugineux tropicaux lessivés indurés sur gneiss a biotite

Sols ferralitiques rajeunis ou pénévolués sur gneiss a muscovite et a deux micas

EREEFEENEE

Figure 28 : Carte pédologique et points de mesure d’infiltration

Les 66 points de mesures sont répartis sur 11 classes pédologiques différentes et de fagon non
homogenes : le nombre de mesures exploitables par classe pédologique varie de 2 a 24. Une telle
hétérogénéité du nombre de points ne permet pas de travailler directement sur ces 11 classes. Dans un
premier temps il faut procéder a des regroupements, en tenant compte des noms et des substrats des 11
classes pédologiques de la carte.

Le Tableau 6 donne le nom des 11 classes ainsi que les points qui leur appartiennent. A partir
de cette liste, j’ai choisi de regrouper les sols hydromorphes (S4 et S5), les sols peu lessivés sur
matériau kaolinique (S2, S6 et S7), et les sols lessivés a concrétions sur matériau kaolinique (S9 et
S10). Apres ces regroupements, il reste alors 7 classes pédologiques a peu prés homogénes du point de

vue de la taille (Tableau 7).
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Classe | Dénomination Points de mesure
S1 sols ferralitiques rajeunis ou pénévolués sur gneiss a muscovite | A3 A4
et & deux micas
S2 sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique | A2 B2 C2 D2
issus de gneiss a deux micas
S3 sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur gneiss a muscovite et a| B5 B4 B3 C5 C4 C3 E5 E4 E3
deux micas F5 F4 G6 G5 H7
S4 sols ferrugineux tropicaux hydromorphes sur roche basique D3 D4 D5 E6 E7 F7
S5 sols ferrugineux tropicaux hydromorphes sur gneiss a ferro-|F2 F3 G4 H5 H6 16
magnésiens
S6 sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique |[E2 E1 F1
issu de granito-gneiss a biotite
S7 Sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique | G1 G2 G3 H3 14
issu de gneiss a biotite
S8 Sols ferrugineux tropicaux lessivés indurés sur gneiss a biotite I3 H4 15 J3
S9 Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur matériaux | F6 G7 G8 17 J6 K6 M5 M4 M2
kaolinique issu de granite et granito-gneiss a deux micas M3
S10 Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur matériaux | H8
kaolinique issu d'embréchite porphyroide a ferro-magnésiens et
granite
S11 Sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur granite et|J5 K5 L5 J4 K4 L4 K3 L3 J2 K2
granito-gneiss a deux micas L2 + transect
Tableau 6 : Noms des 11 classes pédologiques
Classe | Points | Regroupement | Dénomination commune
SoL1 4|S1 sols ferralitiques rajeunis ou pénévolués sur gneiss
SOL2 19| S2+S6+S7 sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur matériau kaolinique
SOL3 24 |S3 sols ferrugineux tropicaux peu lessivés sur gneiss
SOoL4 21| S4+S5 sols ferrugineux tropicaux hydromorphes
SOL5 8|S8 sols ferrugineux tropicaux lessivés indurés sur gneiss
SOL6 22 | S9+S10 sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur matériau
kaolinique
SOL7 16| S11 sols ferrugineux tropicaux lessivés a concrétions sur granite et
granito-gneiss

Tableau 7 : Noms des 7 classes pédologiques apr €s r egr oupement
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Un t-test de Student permet de tester I’hypothése selon laquelle les moyennes de deux
distributions sont égales. Le logiciel S-Plus (Insightful Corporation, 2001) nous a permis une mise en
ceuvre aisée de ce test. Dans ce méme logiciel, un test équivalent existe sur 1’égalité des variances. Un
autre test dérivé du test de rang de Wilcoxon permet de tester 1’égalit¢ des médianes. Ces tests
fournissent une estimation de la probabilit¢ pour que 1’hypothése faite (égalit¢é des moyennes, des
variances ou des médianes entre deux classes) soit vraie. La valeur du test est comprise entre O et 1.
Plus la valeur est faible et plus I’hypothése d’égalité des moyennes (ou des variances ou des médianes)
est probablement fausse et donc a rejeter. En revanche, plus la valeur du test est proche de 1 et plus
I’égalité des moyennes (ou des variances ou des médianes) est une hypothése plausible. Au final, nous
obtenons une vue synthétique de la relation possible entre deux séries.

Le Tableau 8 donnent les résultats de ces trois tests pour chaque couple de classes
pédologiques. Nous pouvons considérer que les K des sols SOL1 et SOL2 proviennent de la méme
distribution de K. Il est aussi fort probable que les K, des sols SOL3 et SOL6 proviennent de la méme
distribution de K. Les résultats des couples SOL3-SOLS5, SOL4-SOL7 et SOL5-SOL7 sont mitigés
puisque les distributions de K; ont des variances fonciérement différentes, alors que les moyennes
et / ou les médianes sont plutot proches. Nous considérerons par la suite que chacun de ces sols a une
distribution de K qui lui est propre. Il reste donc 5 sols (SOL1.2 ; SOL3.6 ; SOL4 ; SOLS5 ; et SOL7).
Une vérification aprés regroupement permet de dire que ces 5 sols ont des distributions de Kj

distinctes. Le Tableau 9 donne les caractéristiques de chacune de ces distributions.
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classes test SOL1 | SOL2 | SOL3 | sSOL4 | SOL5 | sSOL6 | SOL7
variance X 0.927 | 0.1882 | 0.6404 | 0.0165 | 0.3105 | 0.1703
SOL1 |moyenne X 0.843 | 0.0253 | 0.1209 | 0.0519 | 0.0192 | 0.2023
médiane X 0.968 | 0.071 | 0.0924 | 0.0172 | 0.026 | 0.2114
variance X 0.0036 | 0.413 | 0.0026 | 0.0338 | 0.0036
SOL2 | moyenne X 0.0037 | 0.0122 | 0.0001 | 0.0009 | 0.1742
médiane X 0.0038 | 0.0292 | 0.0029 | 0.0005 | 0.1017
variance X 0.0248 | 0.00001 | 0.3734 | 0.8399
SOL3 | moyenne X 0.2742 | 0.5532 0.9 0.3307
médiane X 0.4665 | 0.99999 | 0.668 | 0.4644
variance X 0.0007 | 0.1656 | 0.0234
SOL4 | moyenne X 0.3193 | 0.1744 | 0.8451
médiane X 0.5418 | 0.3074 |0.99999
variance X 0.0001 |0.00001
SOL5 | moyenne X 0.3885 | 0.4604
médiane X 0.4817 | 0.7417
variance X 0.3156
SOL6 | moyenne X 0.2602
médiane X 0.3117
variance X
SOL7 | moyenne X
médiane X

Tableau 8 : Résultats destests statistiques sur les 7 classes pédologiques

Ks moyenne médiane mini maxi variance

SOL1.2 (rose) 5.34E-05 4.90E-05 1.90E-05 1.20E-04 7.64E-07
SOL3.6 (vert) 3.04E-05 2.35E-05 1.00E-06 1.60E-04 8.10E-07
SOLA4 (bleu) 3.58E-05 3.00E-05 1.00E-05 6.80E-05 4.98E-07
SOLS5 (jaune) 2.23E-05 2.30E-05 1.70E-05 2.60E-05 1.49E-08
SOL7 (orange) 5.93E-05 2.60E-05 4.00E-06 2.11E-04 5.42E-06

Tableau 9: Caractéristiques desdistributions de Ks (en mm/s) des 5 classes pédologiques reconnues

distinctes

Ces 5 classes peuvent étre cartographiées (Figure 29). Cette carte et le Tableau 9 seront

nécessaires pour la détermination des parameétres pour chaque maille de calcul (cf. chapitre 4).
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Notons qu’une analyse statistique similaire sur les distributions des paramétres de texture ne
fait pas ressortir les mémes groupes. Ceci montre 1’ambiguité du lien entre pédologie et paramétres
hydrodynamiques des sols et la différence qui existe selon que I’on parle des paramétres de texture ou

des paramétres de structure.

0 5 10 15 20 25 km

Figure29: Les5 classes pédologiques différentes du point de vue de leur distribution de K,

La différenciation des distributions de K, sur les sous-bassins et la détermination d’un
parameétre de texture moyen par sous-bassin nous permettra d’étudier 1’influence de la variabilité
spatiale des propriétés des sols sur la représentation des composantes du cycle hydrologique, a travers
la modélisation.

Mais cette étude ne répond pas entiérement a la question posée dans la mesure ou nous ne
savons pas quelle caractéristique de la distribution sera la plus pertinente a 1’échelle considérée. Par
exemple, la moyenne des K, mesurés ponctuellement est-elle réellement représentative d’un K, a
I’échelle d’un sous-bassin versant ? La réponse est certainement non, mais il n’existe pas pour 1’instant
de méthode d’interpolation pour déterminer un K; équivalent sur une aire plus grande que son échelle
de mesure. En attendant cette méthode d’interpolation, ne vaudrait-il pas mieux utiliser la médiane, la

valeur minimale de la distribution, la valeur maximale, ou autre chose ?
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2.4 AUTRES DONNEES DISPONIBLES SUR LE BASSIN VERSANT

DE LA DONGA :

D’autres données qui permettront de valider notre modélisation hydrologique spatialisée des
processus sont collectées sur le bassin. Je n’ai pu les utiliser directement dans mon travail de these.
Néanmoins certaines m’ont permis de mieux comprendre le systéme que nous cherchons a représenter.
Et toutes seront utiles pour la suite de la modélisation des processus a 1’échelle du bassin versant,

notamment dans le cadre de ’application du modéle POWER sur le bassin.

2.4.1 Mesures géophysiques

Des études géophysiques (¢électrique 2D et électromagnétisme EM34) ont été réalisées en 2003
sur le petit bassin versant de Ara (13 km?) pour essayer de caractériser le sous-sol (Descloitres et al.
2003). Les premiers résultats font apparaitre des épaisseurs de sols de 1’ordre de 10 a 15m, avec des
zones trés conductrices dans les versants (Wubda, 2003 ; Figure 30). Alors que I’on pensait au départ
étre dans une zone de nappe de socle, ces premiers résultats laissent penser qu’au contraire les nappes
suivies dans les puits villageois sont des nappes de versant, éventuellement discontinues et ne reposant
pas forcément sur le socle. D’autres études sur d’autres zones, plus au cceur du bassin de la Donga,
devraient permettre en 2004 de confirmer ou d’infirmer ces hypothéses, notamment en travaillant sur

des zones plus étendues.
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Figure30: Coupederésistivité sur letransect d’Araréalisé en mai 2003 (Wubda, 2003)

Ces mesures nous ont permis de mieux visualiser I’entit¢ nappe que nous cherchons a

représenter et de revoir la conception que nous avions du compartiment souterrain. Des informations,
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pour I’instant qualitatives, ont pu étre extraites de ces mesures et de leur interprétation, comme par

exemple I’épaisseur des sols, la possible discontinuité de la nappe, sa position dans le versant, etc.

2.4.2 Mesures géochimiques:

Des mesures géochimiques ont été mises en place sur le bassin de la Donga, dans le cadre de
la thése de B. Kamagate (Laboratoire HydroSciences Montpellier). Elles permettront de mieux
caractériser les compartiments hydrologiques (pluie, ruissellement, écoulement latéral de subsurface,
nappes superficielles, nappes profondes), au travers de leur signature isotopique. L’objectif est ici de
suivre 1’origine des ¢€coulements et 1’évolution de la contribution au débit de chacun des
compartiments au cours de la saison. Pour cela de nombreuses mesures ponctuelles ou en continu ont
lieu sur le bassin.

Des campagnes ont été menées depuis 2002 sur les puits villageois et les forages profonds.
Depuis la saison des pluies 2003, les lecteurs des puits villageois associent a la hauteur de la nappe la
mesure de la conductivité électrique pour permettre un suivi continu. En paralléle, en 2003, des crues
ont été échantillonnées sur les stations limnimétriques de Ara, Route de Kolokondé et Donga Pont.
Deux sondes a radon ont été installées (aux stations de Ara et Donga Pont) ainsi que deux
conductimetres automatiques (aux stations de Route de Kolokondé et Donga Pont), permettant un
suivi en continu dans la rivicre.

Les premicres interprétations des résultats laissent penser que 1’origine des écoulements
differe entre les tétes de bassin et I’exutoire (Séguis et al., 2004). Sur le bassin d’Ara, les écoulements
seraient essentiellement générés par ruissellement de surface ; alors qu’a I’échelle du bassin versant,
I’origine serait partagée entre ruissellement et alimentation souterraine. On suppose alors deux types
de fonctionnement :

- soit la contribution en proportions stables de différents réservoirs souterrains.
- soit la contribution variable d’un seul réservoir de sub-surface.
Les mesures de conductivité suggerent une contribution prépondérante des nappes de versant

(Kamagate et al. 2004), résultats venant confirmer ce qui est observé par la géophysique.
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2.4.3 Carte satdlite et végétation

Des études de caractérisation de la végétation ont été entreprises sur le bassin versant de la
Donga afin de connaitre le role de la végétation dans le cycle hydrologique par une équipe du CESBIO
(Centre d’Etudes Spatiales de la BIOsphére). On cherche ainsi a identifier les principaux groupes
fonctionnels de végétation, a évaluer le role éventuel de la végétation dans le retard des écoulements
en début de saison et I’impact du changement d’occupation des sols (par exemple de la dégradation
anthropique de la forét vers des zones de cultures). Cette caractérisation de la végétation passe par la
description des différents couverts présents sur le bassin, notamment par des mesures de biomasse et

de développement foliaire et racinaire au cours de la saison.

En parallele, on cherche a suivre la dynamique de la végétation au cours de la saison et
1I’évolution de 1’occupation des sols au cours des années sur la totalité du bassin versant par des outils
de télédétection (Zribi et al. 2003). Des images SPOT et ERS sont disponibles de 1998 a 2003. Les
principales difficultés résident dans la sensibilité des images SPOT a la couverture nuageuse, rendant
inutilisable cet outil pendant une grande partie de I’année. Les images radars ERS quant a elles
peuvent étre réalisées méme pendant la saison des pluies mais se sont avérées jusqu’a maintenant
difficilement accessibles.

Néanmoins, une carte d’occupation du sol a été établie pour I’année 2000 a partir de 6 images
satellites SPOT a 20m de résolution (Figure 31). Les principales zones anthropisées (ville, villages,
routes), ainsi que 5 groupes fonctionnels de végétation ont été retenus : sol nu, savane/jachére, forét
claire/savane boisée, forét dense, et cultures. Sur la Figure 31, le sol nu et les cultures apparaissent en
vert, la forét claire en bleu et la forét dense en rose. L’évolution dynamique de chaque groupe
fonctionnel au cours de 1’année peut étre suivi a I’échelle décadaire et kilométrique a partir d’une série
d’images SPOT VEGETATION disponible a partir de 2001.

Ces images fournissent le NDVI (Normalized Difference Vegetation Index) pour chaque
groupe de végétation. Il est ensuite nécessaire de le relier a 1’indice foliaire (LAI : Leaf Area Index)
pour alimenter les modéles hydrologiques que nous utilisons. Ces cartes seront d’une aide précieuse
dans I'utilisation du modéle POWER pour le découpage de la surface en unités homogenes et le

for¢age du module de zone non saturée.
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Figure 31 : Carted’ occupation du sol pour 2000 (Zribi et al. 2003)

2.4.4 Station de suivi des groupes fonctionnels de végétation

Des stations de suivi des groupes fonctionnels de végétation et du réservoir sol sont mises en
place progressivement depuis novembre 2003 pour compléter le systeme d’observation. Ces stations
permettent de suivre tous les compartiments du cycle hydrologique (pluie, ruissellement, infiltration,
évapotranspiration) a 1’échelle locale. Elles comprennent notamment des suivis de profils d’humidité
et de succion, ainsi que des mesures météorologiques qui viendront compléter les mesures faites a
Djougou. Lors de I’installation de la premiére station en novembre 2003, une chute de la conductivité
hydraulique a été observée a 50 cm et ainsi qu’un état proche de la saturation a 2 m.

L’utilisation d’un scintillométre infrarouge grande ouverture sur un versant permettra de
suivre le flux de chaleur sensible. Cette mesure associée a la mesure de rayonnement net et du flux de

chaleur dans le sol devrait permettre une estimation du flux de chaleur latente intégré sur des transects.

Ces mesures encore récentes n’ont pu étre utilisées dans mon travail de thése. Néanmoins elles
m’ont apporté des informations importantes sur la structure du sol en profondeur. Elles permettent
d’évaluer la modélisation que nous faisons de la zone non saturée et d’en envisager une plus pertinente

qui sera mise en ceuvre dans le cadre du modeéle POWER.
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2.5 CONCLUSION DU CHAPITRE

Ainsi, nous avons pu voir dans ce chapitre 1’ensemble de I’instrumentation mise en place sur
le bassin versant de la Donga, dans le cadre du projet AMMA. Cette instrumentation permettra a terme
de caractériser et de comprendre le fonctionnement de chacun des compartiments hydrologiques. Les
processus identifiés pourront ensuite étre intégrés a la modélisation. Celle-ci peut d’ores et déja
s’appuyer sur une bonne caractérisation du champ de pluie, une mesure de I’ETP et des données de
validation nombreuses : débits en plusieurs points du bassin versant et hauteurs de nappe dans de
nombreux puits villageois. C’est ce qui sera utilisé¢ dans 1’application que je ferai du modéle REW-
v4.0.

L’utilisation d’un modéle plus détaillé tel que le modele POWER est possible puisque de
nombreuses autres données, notamment concernant la végétation et I’humidité des sols, sont
disponibles et permettront la validation de la paramétrisation d’autres compartiments hydrologiques.

L’interaction entre modélisation et observation est déja de mise. L’analyse des données pour
les besoins de la modélisation montre certaines lacunes dans [’observation. Les mesures
météorologiques ont besoin d’étre renforcées pour permettre la détermination d’une ETP en plusieurs
points du bassin versant et sur des couverts végétaux plus approprié¢ que le sol nu. D’autre part la
stratégie de caractérisation des propriétés hydrodynamiques du sol n’est pas optimale pour I’étude de
la variabilit¢ des parameétres de structure a 1’échelle du bassin versant. Les mesures nécessiteraient

d’étre complétées, notamment sur les bas-fond et sur des classes pédologiques contrastées.
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3™ chapitre : Le modéle REW-v4.0

Nous avons vu au chapitre introductif que de nombreux modéles hydrologiques spatialisés

auraient pu répondre a nos besoins pour représenter, sur le bassin de la Donga, les composantes du

cycle hydrologique a différentes échelles spatiales et temporelles. Nous avons retenu, pour débuter

cette étude, les concepts théoriques dérivés par Reggiani et al. (1998, 1999) et un premier outil

numérique de leur mise en ceuvre pratique : le modéle REW-v4.0, dont 1’auteur nous a permis

I’utilisation. Dans la présentation du modele, nous essaierons de montrer l'intérét d'une telle approche

par rapport a d'autres modeles existants. Nous pouvons d'ores et déja mentionner les points suivants :

)

iii)

Le mod¢le s'appuie sur un découpage de l'espace en sous-bassins versants, qui nous
paraissait plus pertinent, pour traiter de I'hydrologie, que les maillages réguliers
souvent utilisés. L'avantage de ce découpage est de pouvoir dériver une
discrétisation spatiale plus ou moins fine, mais gardant la méme structure que 1'on
pourrait qualifier de "fractale", organisée autour du réseau hydrographique. Cette
propriété est particuliérement intéressante pour aborder les problémes de
changement d'échelle.

Les différentes composantes du cycle hydrologique (sol saturé ou non saturé,
surface saturée ou non et riviere), qui seront dénommées zones par la suite, sont
traitées avec la méme approche théorique proposée par Reggiani et al. (1998, 1999).
Cette approche s'appuie sur les équations fondamentales de conservation de la masse
et de la quantité de mouvement qui sont intégrées, pour chaque zone, a I'échelle de
I'unité de modélisation (ici le sous-bassin). L'énergie et l'entropie ont aussi été
traitées par Reggiani et al. (1998) mais elles ne seront pas utilisées dans la suite du
travail. La encore, cette approche fournit un outil intéressant pour aborder les
questions de changement d'échelle puisque la forme des équations reste la méme
quelle que soit la taille de 'unité d'intégration.

L'approche théorique permet de ramener le probléme de la modélisation a la
formulation des termes d'échange entre zones ou entre REWs (voir détails plus loin).
C'est donc sur ces termes que se concentre la problématique du changement
d'échelle ou les choix en terme de complexité dans la représentation des processus.
Couplée a une structure trés modulaire de l'outil informatique (utilisation de la
programmation orientée objet), ceci permet d'avoir un outil trés adapté pour
répondre a 1'un des objectifs de cette thése qui est de donner quelques éléments de
réponse a la question: quelle échelle, quel degré de complexité dans Ia

représentation des processus pour quel résultat ?
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Je présente ici le modele REW-v4.0 en faisant ressortir les aspects qui nous ont paru
intéressants a savoir le découpage de I’espace en sous-bassins versants (section 3.1), 1’écriture
générales des équations constitutives a 1’échelle du REW (section 3.2) et leur dérivation pour chacune

des zones (section 3.3 a 3.6).

3.1 DECOUPAGE DE L’'ESPACE EN SOUS-BASSIN VERSANTS :
LES REWS

Les sous-bassins versants sont ici nommés REWs pour Representative Elementary Watershed.
Le découpage en REWs se fait & partir de I'analyse d’'un Modéle Numérique de Terrain (MNT) et des
algorithmes d’un logiciel de traitement des MNT : TarDEM développé par Tarboton (1997). Les
coordonnées de I’exutoire du bassin versant permettent de définir ses limites et donc son réseau
hydrographique propre (voir les détails sur les algorithmes au chapitre 4).

Chaque brin de riviére est ensuite numéroté selon ['ordre de Strahler (1957). Cette
classification permet de décrire le réseau hydrographique de 1I’amont vers 1’aval (Figure 32). Elle se
base sur les régles suivantes :

- Tout cours d'eau dépourvu de tributaire est d'ordre un.

- Le cours d'eau formé par la confluence de deux cours d'eau d'ordre différent prend l'ordre du
plus élevé des deux

- Le cours d'eau formé par la confluence de deux cours d'eau du méme ordre est augmenté de

un.

Figure 32 : Description du réseau hydrographique selon I'ordre de Strahler (1957).
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Le découpage en REWs se fait a partir d’un ordre de Strahler seuil que ’utilisateur souhaite

conserver. Par exemple, sur la Figure 32, si I’on souhaite ne conserver que les brins d’ordre supérieur

ou égal a 2, on extraira 3 REWs (Figure 33). Un découpage a I’ordre 3, n’aurait conduit qu’a un seul

REW. En revanche, celui a I’ordre 1 aurait fait apparaitre 11 REWs.

Figure 33 : Extraction des sous-bassins versants selon I’ ordre de Strahler

Pour chaque REW, on ne conserve ensuite qu’un seul brin de riviére moyen qui sera défini par

JOR by . r . 2
sa longueur moyenne [ [m], son périmétre mouillé P [m] et sa section en travers m" [m’]. La

géométrie du REW lui-méme est définie par son altitude moyenne z,,, [m] (par rapport a une altitude

de référence), son aire réelle Sggy [m?], son aire projetée 5 [m’] et sa pente moyenne ) [-] définie

comme le rapport de Speyra 2.

Chaque REW est ensuite découpé conceptuellement en 5 sous-régions qui sont également des

entités hydrologiques :

la zone U : la zone non saturée.

la zone S : la zone saturée, caractérisée par une couche imperméable au fond (le socle) *et
le toit de la nappe en haut.

la zone O : la surface saturée sur laquelle se produit du ruissellement par saturation (de
type Dunne, 1978).

la zone R : la riviere.

la zone C: la surface non saturée sur laquelle se produit du ruissellement par défaut

d’infiltration (de type Horton, 1933).

* Nous avons supposé par la suite que le socle était imperméable. En théorie et en pratique, rien n'interdit d'avoir

un socle perméable: il suffit de rajouter le flux correspondant dans I'équation de conservation de la masse.
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Définissons d’ores et déja quelques caractéristiques géométriques pour chacune de ces zones
(Figure 34). Z [m] représente 1’altitude moyenne du lit de la riviére et z' [m] I’altitude moyenne du
fond imperméable. )’ [m] est 1’épaisseur moyenne de la zone saturée ; y* [m] 1’épaisseur moyenne de
la zone non saturée ; et y" [m] la hauteur d’eau moyenne dans la riviére. y [m] est reliée a y* [m] par la

fraction de surface occupée par la zone non saturée &' :
Eq. 16 Zoy —Z2 =V'@ +Y’

Pour chaque zone j, on définit la fraction de surface du REW ¢ [-] occupée par cette zone par :
Eq. 17 wj:? j=o,u,s

ou Y est I’aire occupée par la zone j et 5 1aire totale du REW.

Pour finir, Reggiani et al. (1998) introduisent, pour chaque zone, un centre de gravit¢ ou sont
appliquées les équations de conservation. Reggiani et Rientjes (2004a) supposent que la position de ce
centre de gravité est fixée dans le plan horizontal au niveau du centre de gravit¢é du REW. Seule la
coordonnée verticale, ¢ [m], du centre de gravité de chaque zone peut varier dans le temps. Cette

position est définie par :

Eq. 18 Cijdz=szz i =s,u,0,C,r
v, v,

i i

ou V;est le volume occupé par la zone i sur le REW. Ceci conduit a:

1
S=_ S +ZS
¢ >
Zu_l u+ N +ZS
2)/ Yy
- o _1 o 1 S N r ~1 N S r
Eq. 19 &=y +E(y +7 +z)~5(y +z' 42"

ZC:yu +yb +Z_S

1
V=_ I”+Zl”
4 >

Sur chacune de ces cinq zones, les équations de conservations moyennées sont appliquées et
permettent de déterminer 1'évolution temporelle des variables caractéristiques de chacune des zones.
Ainsi la description distribuée du bassin versant est remplacée par un ensemble de points discrets. Ces
points sont connectés par des transferts de masse, de quantit¢ de mouvements, d’énergie et d’entropie

entre eux et a travers les frontiéres du systéme.

- 100 -



zone S

altitude de référence

Figure 34 : Coupetransversaled’un REW et éléments géométriques (d’ aprés Reggiani et al. 2001)

Le positionnement se fait par un systétme d’axes orthogonaux composé de deux axes

horizontaux €, et €, et d’un axe vertical €, orienté vers le haut.

3.2 FORME GENERALE DES EQUATIONS

Reggiani et al. (1998) proposent un cadre théorique permettant la dérivation des équations de
conservation de la masse, de la quantité de mouvement, de 1’énergie et de 1’entropie, directement a
I’échelle du bassin versant ou du sous-bassin versant. Cette approche se base sur une technique de
moyenne de ces équations a des échelles plus grandes proposée par Hassanizadeh et Gray (1979a,
1979b, 1980). L'annexe I propose une description un peu plus détaillée de ces approches en
synthétisant les articles de Reggiani et al. (1998, 1999). Je me borne dans ce paragraphe a n'en
présenter que les résultats directement utilisés pour la modélisation.

Quelle que soit la zone considérée, les équations de conservation de la masse, de la quantité de
mouvement, de I’énergie et de 1’entropie, une fois intégrées spatialement dans l'espace sur la zone,

peuvent se ramener a une forme générale synthétique :
d

¥ _<x v
=Y e/ +R+G
dt Z

Eq. 20
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ou W est la propriété que l'on cherche a conserver sur la zone (masse, quantit¢ de mouvement,
4 : . W r .
énergie ou entropie), e, est un échange de masse, de quantité de mouvement ou de chaleur entre les

différentes zones ou entre les mémes zones de deux REWs voisins. R est un éventuel apport extérieur
et G correspond a une génération interne.

Par rapport aux équations initiales a 1'échelle locale qui sont en général des équations aux
dérivées partielles, aprés intégration sur la zone et le REW, on se raméne a des équations
différentielles ordinaires, dont la résolution numérique est en général plus aisée. Néanmoins, cette

intégration spatiale ne résout pas tout mais déplace en quelque sorte le probléme. En effet, les termes
r Y A A . .
d'échange e, , entre zones d'un méme REW ou entre une méme zone sur plusieurs REWs, deviennent

les inconnues du probléme. On se retrouve alors confronté & un probléme de fermeture du systéme et a
la définition de lois constitutives pour définir ces termes d’échange. C'est sur ces termes qu'il est
possible de jouer pour représenter les processus selon le degré de complexité souhaité et 1’échelle de

travail.

Pour obtenir la forme des termes d’échange, Reggiani et al. (1998, 1999) ont utilisé la seconde
loi de la thermodynamique appliquée a I’ensemble du bassin versant : « la production totale d’entropie
d’un systeme doit étre positive ou nulle ». Ceci suppose quelques hypothéses simplificatrices du
systéme :

- H1: Le sol est un milieu solide, rigide et dans lequel le déplacement de la phase gazeuse

est négligeable.

- H2: Latempérature dans le systéme est uniforme®.

- H3: Le systéme est thermodynamiquement simple.

- H4: Les phases sont incompressibles.

Pour les termes d’échange de masse, Reggiani et al. (1999) affirment que I’inégalité sur
I’entropie suggeére une dépendance de ces termes par rapport au potentiel chimique, au potentiel
hydraulique et a la vitesse. Pour des systémes isothermes, seule la dépendance par rapport au potentiel
hydraulique et a la vitesse est considérée. Ainsi les flux d’échange de masse ¢* entre les zones ; et k
peuvent s’écrire comme une fonction linéaire de la différence de potentiel hydraulique et de la
moyenne des vitesses v et V¥ :

(v +v)

Eq. 21 =~ =a’ (p* +¢'pg ~p’ {'pg) B A

% Si ’on souhaitait résoudre le bilan d’énergie en surface et tenir compte des interactions avec 1’atmosphére,

cette hypothése ne serait plus valable et les dérivations qui suivent devraient &tre modifiées.
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ou { est la position du centre de gravité pour la zone considérée ; p est la pression de I’eau ; g est

I’accélération de la pesanteur et O la masse volumique de 1’eau et A™ 1a surface d’échange définie

comme suit :

. 1 ;
Eq. 22 Ar == j n’*dA
4%
ot 1" est le vecteur normal a I’élément de surface d4 et Sest la surface projetée du REW.
Dans la pratique, I’un des deux coefficients &* ou 8" sera nul. Notons également que les flux &* et "

sont opposés.

Pour les équations de conservation de la quantit¢ de mouvement, 1’inégalité sur 1’entropie
permet de dire que les termes d’échange sont la somme d’un terme a I’équilibre et d’un terme hors
équilibre. A I’équilibre, I’entropie du systéme atteindra sa valeur minimale.

Eq. 23 YT =T

i#] %]

+1
e

Les termes d’échanges TY sont les composantes du tenseur des contraintes qui s’exercent sur

la zone considérée. Le terme a 1’équilibre TY| correspond aux forces de pression et le terme hors

e

équilibre T' aux forces de friction. Le terme de friction sera exprimé par un développement de Taylor

de la vitesse, a I’ordre 2. Il sera donc nul a I’équilibre (vitesse nulle).
Eq. 24 r'=-RV' -UV'V’

ou les coefficient R’ et U’ seront & déterminer pour chaque zone. En pratique, I’'un de ces deux
coefficients sera nul. Pour les écoulements plutdt lents, comme dans la zone non saturée par exemple,
on n’utilisera qu’un développement & ’ordre 1 et U' sera nul. Au contraire, pour les écoulements dans
la riviere, plutdt rapides, le terme de premier ordre peut étre négligé par rapport a celui de deuxiéme
ordre et R’ sera nul.

Soulignons que les équations de conservation de la quantité de mouvement sont des équations
vectorielles et qu’elles doivent étre ensuite projetées selon des axes, dans un systéeme de coordonnées

qui permettra le calcul des grandeurs caractéristiques des zones.

Ainsi toutes les équations, quelle que soit leur zone d’application, ont une expression
commune. L’expression des coefficients at, ﬂk, R et U dépend des zones U, S, O, C ou R. Leur
détermination est une paramétrisation’ des processus qui permet de clore le systéme d’équations. Cette

paramétrisation est donc un choix objectif mais certainement pas une solution unique. Je reprends ici

> Le mot paramétrisation s’entend au sens défini par la note 1 (section 1.1.1).

-103 -



la paramétrisation proposée par Reggiani et al. (1998, 1999, 2000, 2001) en soulignant les endroits ou
il m’a paru opportun de la modifier.

Comme le REW est un sous-bassin versant, les zones U, O et C sont indépendantes les unes
des autres et ne peuvent communiquer. Les échanges entre les différents REWs ne se font que par les
zones R et S. Les échanges par la riviére sont conditionnés par la position des REWs amont et aval.
Par contre, des flux d’échanges existent avec les zones S de chacun des REWs voisins.

Dans ce qui suit, je présente pour les zones U, S, R et O, les équations de conservation de la
masse et de la quantité de mouvement ainsi que les différents termes qui les composent. Pour plus de

détails, le lecteur pourra se référer a Reggiani et al. (1998, 1999, 2000 et 2001).

3.3 LAZONE U :

3.3.1 Conservation dela masse:

L’équation de conservation de la masse dans la zone non saturée va permettre de calculer la
variable d’intérét pour cette zone a savoir le degré de saturation s”. Elle comprend le terme d’échange
avec la zone S, ¢* [kg.s"'], représentant les remontées capillaires ou la recharge de la nappe ; le terme
d’échange avec la zone C, ¢ [kg.s'] qui représente Dinfiltration depuis la surface; et le flux

d’évaporation e, [kg.s'] :

. d
Eg. 25 —| pes"y'aJZ) =" +e" +e"
q —(pes'y' ) "

ou o [kg.m™] est la masse volumique de 1’eau, ¢ [-] la porosité moyenne du sol, y* [m] est 1’épaisseur

moyenne de la zone non saturée, ¢J [-] est la fraction de 1’aire projetée du REW qu’occupe la zone

) ,
non saturée (définie par w’ = > j =o,u,s Eq. 17) et £ [m?] Iaire projetée du REW.

. L’infiltration s’exprime selon la différence de potentiel hydraulique. La pression de 1’eau en
surface est nulle (égale a la pression atmosphérique). Dans les pores, la pression est égale a la pression
capillaire p.,,, qui est elle-méme calculée a I’aide du modéle de Brooks et Corey (1964), qui est ici

supposée valable a 1'échelle du REW. Ainsi I’infiltration peut s’écrire :

Eq. 26 e =—e" =a" (Z ‘PE *+P.y ¢ “pg)
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Reggiani et al. (1999) propose d’écrire le coefficient o comme suit :

B Ksu ajt z
a =—

Eqg. 27
q oA

u
ot K, [m.s"] est la conductivité hydraulique a saturation de la zone U et /1, [m] est la longueur
caractéristique de cette méme zone. Elle correspond a une approximation du front d’infiltration dans

un modele de type piston :
Eq. 28 N, =s"y"

ou s“ [-] et y" [m] sont respectivement le degré de saturation moyen et 1’épaisseur moyenne de la zone
U.
Cette formulation est proche de celle de Green et Ampt (1911). C’est pour cette raison que j’ai

préféré utiliser directement 1’équation de Green et Ampt (1911) qui s’écrit comme suit :

[=z,(6,-6)

Eq. 29 (6.-4)(h, ~h)

q=K, +1

ou / est I'infiltration cumulée, g est le flux d'infiltration, z, est la position du front, Q et 90 sont

respectivement les teneurs en eau a saturation et a la surface, 4, et &, sont respectivement les pressions
au front et a la surface.
En appliquant ceci a la zone U du modéele REW-v4.0, j’obtiens une paramétrisation de

I’infiltration :

| (6.=5")(h = 1)

Eq. 30 e = pK

ou A est la pression matricielle [m] ; et 4, la pression d’entrée d’air [m].
L’équation Eq. 30 fournit la capacité maximale d’infiltration a I’échelle du REW. Lorsqu’il
pleut a une intensité /,,;, [m.s"] plus faible que la capacité d’infiltration, toute la pluie est infiltrée.

Ainsi :

Eq. 31 e“=min| pI . ,pK"
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] Le terme € est écrit en fonction des vitesses verticales dans chacune des zones S et U. La
vitesse verticale est supposée négligeable dans la zone saturée (écoulement essentiellement

horizontal). Le coefficient de proportionnalité est pris égal a 1. Il vient alors :

Eq. 32 ¢ = =" = pv'ee)' S

. L’évaporation de la zone non saturée est écrite comme une fonction linéaire de

I’évapotranspiration potentielle £, et de la teneur en eau moyenne du REW.

Eq. 33 ey, = —ETPps"a)'

Tous les termes de 1’équation de conservation de la masse dans la zone non saturée sont donc

définis, et I’équation finale se présente sous la forme suivante :

Eq. 34

d (,Oé‘s”y”cd‘Z) =pv'ed'Z +min| pl

- o +1 || xa) £ ~ETPps"a) 3
t

Au vu de cette description, il apparait clairement que la zone non saturée est, dans cette
premiére approche, traitée de maniere trés globale, comme un seul réservoir. L'évapotranspiration y est
traitée de manicre trés simplifiée et il n'est pas possible, avec cette formulation, de tenir compte

explicitement d'une hétérogénéité verticale des sols (sauf a l'intégrer dans les paramétres du sol).

3.3.2 Conservation dela quantité de mouvement :

L’équation de conservation de la quantité de mouvement dans la zone non saturée va
permettre de déterminer la vitesse v de 1’eau dans cette zone. Elle s’écrit en tenant compte des forces
s’exergant sur la surface prismatique externe 7* [kg.m™.s?] ; la force s’exercant sur la surface saturée
7" [kg.m" 5] ¢’est-a-dire sur la nappe, la force s’exercant sur la surface non saturée 7 [kg.m™.s] et
enfin les forces échangées entre la phase aqueuse et les phases solides et gazeuses du milieu poreux

T, [kgm™s7] et T, [kg.m".s7] :
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Eq. 35 (pgsuyud)%w — sy e =T AT +T 4T +T!

La vitesse variant lentement dans la zone non saturée, on néglige le premier terme du membre de

gauche contenant la dérivée temporelle de la vitesse.

. Considérons maintenant la projection sur ’axe €, de 1’Eq. 35. A 1’équilibre, la pression

atmosphérique s’exerce au toit de la nappe ainsi que dans toute la zone non saturée.

D’ou
Eq. 36 T, *e=0
et
Eq. 37 T" *e=0
. Les termes d’échange avec la surface prismatique n’ont pas de composante verticale ainsi :
Eq. 38 ZT“A"e-eZ:O
. Les seules forces non nulles a 1’équilibre et ayant une composante verticale sont les forces

liées a I’interaction entre la matrice poreuse et la phase liquide de I’eau et celles s’exercant entre la
surface et la zone non saturée. Elles peuvent s’écrire comme suit :

e)‘ez = [-p“ +£y“}

Eqg. 39 (T“,
q wm 2

+TMC
e

ou p" est égal a la pression capillaire p..
. Le développement de Taylor traduisant la partie hors équilibre des forces n’est fait qu’au
premier ordre (vitesse faible dans la zone non saturée) et le coefficient peut étre exprimé de cette

facon :
Eq. 40 R* = [K(s“)]_l epgy"

Ou K(s") est la conductivité hydraulique pour le degré de saturation s“, calculée par le modele de
Brooks et Corey (1964).
La forme finale de 1’équation de conservation de la quantité de mouvement dans la zone non

staurée est donc la suivante :
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Cette premicre approche pour déterminer la vitesse dans la zone U est trés grossiére et nécessitera des

améliorations par la suite.

3.4 LAZONE S :

3.4.1 Conservation delamasse:

L’équation de conservation de la masse dans la zone saturée va permettre de déterminer
I’épaisseur moyenne de la zone saturée )* [m]. Elle tient compte des termes d’échange a travers les
frontiéres avec les autres REWs e*' [kg.s™'], de I’apport éventuel par I’extérieur e [kg.s'], de
I’échange avec la zone non saturée ™ [kg.s™], de I’échange avec la surface saturée * [kg.s™'], et enfin
de 1’échange avec le lit de la riviére e [kg.s"']. L’échange avec le fond du systéme est nul, puisque le

socle est considéré comme imperméable.

Eq 42 pgyba)‘Z) = z eSAi +eSAext +eSu +eSO +esr

al
Comme pour la zone U, p [kg.m™] est la masse volumique de I’eau et ¢ [-] la porosité moyenne du

sol et ¢J [-] est la fraction de la surface projetée du REW occupée par la zone saturée.

. Le terme d’échange avec la zone non saturée, ¢, a été déterminé au paragraphe précédent

(Eq. 32). Tous les autres termes sont paramétrés comme des fonctions du gradient de potentiel

hydraulique.
" Le terme d’échange avec la surface saturée s’écrit :
Eq43 eso :_eos :aso (Zopg _ps _vag)

ou " [m] et { [m] sont les altitudes des centres de gravité, respectivement de la zone O et de la zone
S. p’ est la pression dans la zone saturée et p” est égale a la pression atmosphérique donc n’est pas
considérée ici.

Une expression possible de a™ est :

- 108 -



. s K'afs
Eq. 44 a’ = £

o K,' [m.s™'] est la conductivité hydraulique a saturation valable a I’échelle de la zone saturée, &f [-]
est la fraction de surface occupée par la surface saturée, 5 [m’] est 1’aire projetée du REW ; g [m.s™]
est I’accélération de la pesanteur, ) est la pente moyenne de la surface saturée et /' [m] est une
longueur caractéristique inconnue, représentant un rayon moyen d’influence de la surface saturée sur
la nappe. Pour la suite, nous faisons I’hypothése que cette longueur peut étre définie par 1’expression

suivante (Reggiani and Rientjes, 2003):

Eq. 45 /\°':l\/E
2\

ot 2 [m’] est la surface projetée du REW. Ainsi la longueur caractéristique de la zone S est prise
comme égale a la moitié du rayon équivalent du REW.
Une autre hypothése est faite concernant la pente moyenne de la surface saturée. Elle est prise

¢gale a la pente moyenne du REW p:

, S’ S
Eq. 46 cos ) = — = —REW
q 2 52 s

ol Sgew [m?] et S [m*] sont les surfaces réelles respectivement du REW et de la surface saturée, 5
[m?] et 5° [m?] sont les surfaces projetées respectivement du REW et de la surface saturée. L’angle )
varie théoriquement en fonction de 1’étendue de la zone O, et donc dans le temps. Ici, on approche cet

angle par une constante, indépendante de J.

. Le terme d’échange avec la riviére s’écrit selon 1’équation suivante :
Eq'47 esr:_ers :abipg(yi +ZV _yS _Z_S)

ou ¢ [m] est I’altitude du centre de gravité de la riviére. Rappelons que y" [m] est défini comme la
hauteur d’eau moyenne dans la riviére. La pression dans la riviére p” [Pa] est approchée par la pression
atmosphérique.

Le terme @" peut s’exprimer comme suit:

_PTK/’

Eq. 48 a”
g\’

P [m] est le périmétre mouillé du lit, /” [m] est la longueur du bief, A" [m] est la longueur
caractéristique d’échange entre la riviére et la zone saturée ; g est I’accélération de la pesanteur [m.s™]

et K,” [m.s™'] représente la conductivité hydraulique & saturation du lit.
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Pour la suite, nous ferons I’hypothése que la longueur A" [m] peut étre exprimée comme la

différence entre I’altitude du fond du lit et I’altitude de la nappe, soit :

Eq. 49 N =z -y =z

. Les derniers termes d’échange a déterminer sont ceux concernant 1’échange avec les REWs
voisins. Ils s’expriment comme une fonction du gradient de potentiel hydraulique entre le REW i et le

REW :
)

Une paramétrisation des coefficients "/ a été proposée par Reggiani et Rientjes. (2004b) :

Eq. 50 e‘;.f =a¥ (px

,Tpgd| —p| —ped”

Eq. 51 a¥ =20, —— L

ou Kj” [m.s"] est la conductivité hydraulique & saturation a la frontiére entre les REWs i et j, C ji

[m] est la longueur du contour définissant la fronti¢re entre les deux REWs, y;- [m] est I’épaisseur de

la zone saturée & I’interface et /\ [m] est une longueur caractéristique sur laquelle le gradient peut
étre déterminé. Cette derniére longueur est inconnue et ne peut étre définie géométriquement
N

puisqu’elle varie dans le temps. Le rapport —; constitue donc I’inconnue de la paramétrisation de

ces termes d’échange. La conductivité hydraulique a saturation a I’interface des REW i et j est

supposée étre la moyenne géométrique des conductivités hydrauliques a saturation des deux REWs.

Notons que la combinaison des équations Eq. 50 et Eq. 51 donne une expression du flux dans
la zone saturée trés proche de la classique loi de Darcy. La différence majeure réside toutefois dans
I’échelle d’application de ces lois puisque les équations proposées ici sont des relations valables a
I’échelle du REW. La procédure de moyenne de Reggiani et al. (1998 et 1999) permet donc de déduire

a I’échelle du REW une équation équivalente a la loi de Darcy.

Reggiani et Rientjes (2004b) ont proposé une méthode de détermination des rapports
S

gij = i Leur méthode repose sur I'utilisation d’un algorithme proposée par Cross (1936) pour le

Al]
dimensionnement des réseaux d’adduction d’eau potable. Il est basé sur une analogie avec les lois de

Kirchhoff, souvent utilisées en électricité.
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0 Premiére loi (loi des nceuds) : La somme des flux de masses entrant est égale a la somme des
flux de masses sortant, en chaque nceud (Figure 35). Ceci n'est vrai que s'il n'y a pas de
variation de stock aux nceuds, et donc que la nappe est supposée a 1'équilibre, au moins

localement.

Ji2 9 =93 "G ~4q5s =0

Figure 35: Premiéreloi de Kirchhoff

0 Deuxiéme loi (loi des mailles) : la somme des pertes de charge le long d’une maille est nulle

(Figure 36).

AH,, +AH,, +AH,, +AH,, =0

Figure 36: Deuxiémeloi de Kirchhoff

Dans un réseau de distribution d’eau potable, la géométrie du maillage est connue et les
inconnues du systéme sont les flux dans chaque trongon (Figure 36). Reggiani et Rientjes (2004b)
proposent de déterminer par analogie les distances caractéristiques entre les REWs et donc les rapports

S

Yij
67 =L L écriture du systéme complet permet en théorie de déduire autant d’équations que

AU
d’inconnues et donc la résolution du systéme. Pour réaliser ce calcul, a un instant donné, on suppose
que l'on fige la position de la nappe (charge aux différents nceuds connue) et donc que cette derniére
peut étre considérée a 1'équilibre. On applique alors 1'algorithme de Cross pour dériver 1'équivalent des

N

gi =2
N

résistances dans un systéme é€lectrique, ici les rapports
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Toutefois nous avons mis en évidence des cas simples sur lesquels cet algorithme ne peut pas
fonctionner. Si par exemple, un REW sans frontiére avec 1’extérieur posséde une charge plus grande
que tous ses REWs voisins, tous les flux vont partir de ce REW vers ses voisins. La premiére loi de
Kirchhoff n’est donc plus vérifiée. L hypothése d’équilibre instantané de la nappe est donc ici mise en
défaut. Dans ces conditions un peu particuliéres mais plausibles, il n’est pas slir que 1’algorithme
converge et que s’il converge, il le fasse vers une solution unique.

Cet algorithme ne sera pas conservé pour la résolution des transferts latéraux dans la nappe
pour le modéle POWER. L’autre méthode étant en cours de développement, je n’ai pu 'utiliser pour
ce travail. J’ai donc conservé la méthode proposée par Reggiani et Rientjes (2004b). 11 est ainsi
probable que les transferts latéraux dans la nappe et donc la dynamique de la nappe ne soient pas trés
bien représentés dans le modéle REW-v4.0. Malgré cela, Reggiani et Rientjes (2004b) montrent que

cet algorithme conduit a une bonne représentation de la nappe alluviale sur un bassin belge.

Malgré cela, tous les termes de 1’équation de conservation de la masse sont définis et

I’équation finale se présente comme suit :

Eq. 52

+d “pg\i -

d S 2C 1 N
aleeram)=). L jﬁ(p
g +

PIK/

P ol 47 )

P L (Z ‘pg-p° ¢ “pg) +

34.2 Conservation de la quantité de mouvement :

La résolution de 1’équation de conservation de la quantit¢é de mouvement dans la zone non
saturée va permettre de déterminer la vitesse v' [m.s™'] dans la zone saturée et plus précisément ses
composantes horizontales. Cette équation prend en compte les forces exercées sur les frontieres
extérieures T [kg.m".s?], la force exercée a travers le toit de la nappe T [kg.m".s7], la force
exercée sur la surface saturée T [kg.m™.s], la force exercée sur le socle T [kg.m™.s?] et pour finir

la force exercée sur la matrice solide T°,,, [kg.m'l.s'z] :
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Eq 53 (pgvav)%vv _ mfyvaj =ZTSA1' +Tsu +Ts0 +stot +T1im

i=1

La vitesse dans la zone saturée étant faible, le premier terme du membre de gauche peut étre négligé.

" A I’équilibre, seules les projections horizontales des forces s’exercant sur les REWs voisins, la

matrice solide et sur le lit de la riviére ne sont pas nulles et peuvent s’exprimer comme suit :

(TSI‘

\ A 5 Iy
ou n, est la composante sur €, du vecteur normal a la surface d’échange A entre les REWs et

Eq. 54

s
e + Twm

N
+ ZTSAi
e
i=1

‘Joe/l = i(l:—ps +pg((l'SA —Z‘Y)}njA +|: -p’ +pg( :; —Z‘Y)jlnjA‘“’) -T’ «g

i=1

sAex \ e o
n; “est la composante sur €, du vecteur normal a la surface d’¢change 4., avec I’extérieur. €,

représente I’un ou I’autre des deux axes horizontaux.
. Le terme hors équilibre T° s’écrit avec un développement de Taylor au premier ordre :
Eq. 55 T'ee,=-R'v,

avec par exemple .

re = EV'P8
K S

s

Eq. 56

L’équation finale a résoudre se présente alors sous la forme suivante :

Eq. 57

OZZN:([‘PS +pg (i =) 4+ - 4pg (¢t <) |4t ) {K T e vpav

i=1

3.5 LA RIVIERE :

Rappelons tout d’abord qu’un seul brin de riviére équivalent est conservé par REW. L’ordre

de celui-ci est déterminé par le seuil choisi par I'utilisateur. Le réseau hydrographique se présente
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alors comme un assemblage de brins dont I’organisation est celle des REWs. Chaque brin connait ses

voisins amont a droite et a gauche et son voisin aval.
3.5.1 Conservation dela masse:

La variable que 1’on cherche a déterminer par cette équation est la section en travers de la
riviére m” [m’]. L’équation de conservation de la masse prend en compte les échanges entre la riviére
et la surface saturée ¢ [kg.s™'] ; ’échange avec ’atmosphére ¢” [kg.s™'] (pluie ou évaporation) ainsi

lin

que les flux d’échange avec les brins amont droit ¢™ [kg.s"], amont gauche ¢ [kg.s'], et aval ™

[kg.s'l] :
| d . .
Eq 58 z(plrmr) =ers +em +ert0p +eout +erm +elm
t

Rappelons que /" [m] est la longueur du brin équivalent.

" Le terme € a été déterminé ci-dessus (Eq. 47).

. Le terme d’échange entre la riviére et la surface saturée est paramétré comme une fonction de

la vitesse dans la zone O.
Eqg. 59 e’ =20yl

ot v’ [m.s™'] et ° [m] sont respectivement la vitesse et I’épaisseur de la lame d’eau dans la zone O.
. Le terme d’échange avec 1’atmospheére est égal a la pluie (d’intensité /,,;,) atteignant la surface
de la riviére (produit de la longueur du brin équivalent Ir [m] par la largeur au miroir moyenne wr [m])

lorsqu’il pleut, c’est-a-dire :
Eq. 60 e =pl I'w

Lorsqu’il ne pleut pas, 1’échange avec 1’atmosphére se caractérise par une évaporation au taux

potentiel Ep :
Eq. 61 " = pETPI'w"

Les termes d’échanges du brin i avec les brins de riviére j amont et aval sont paramétrés en fonction de

la vitesse moyenne entre les brins :

= —=7ri
PR

Eq. 62 soit

gi _ i VY m” +m"
=qa .
2 2
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A" est I’aire de la surface d’échange entre les brins i et j, approximée par la moyenne des sections en

mrj + mri
travers .

Les coefficients a”” sont différents pour I’amont et pour I’aval :

.e ’j
Eq. 63 a” = p—- pour les brins amont
m

ri

L rji m .
Eq. 64 a’ = p—; pour les brins avals
m

L’équation finale a donc la forme suivante :

Eq. 65

dt A\

r

r r+ lin
o (uj ity
m 2

i(pl’m’) — _%p(yr +" _— _ZS) Lo ” mn:rut (vr +voutj . n’jr (vr +vrinj

3.5.2 Conservation dela quantité de mouvement :

La résolution de 1’équation de conservation de la quantit¢é de mouvement pour la riviére va
permettre de calculer la vitesse dans la riviére v [m.s™']. Le produit de cette vitesse par la section en
travers (obtenue par la résolution de 1’équation de conservation de la masse) fournit le débit

O [m’.s™"]. Cette équation prend en compte la force de pression s’exergant sur la surface de la riviére
T [kg.m.s”] ; les forces de pression s’exercant sur le lit de la riviere T’ [kg.m.s?]; les forces
s’exercant entre la riviére et la surface saturée T [kg.m.s™]; et pour finir les forces de pression aux
extrémités du brin de riviére: amont droit T'”[kg.m.s?], amont gauche T [kg.m.s?], aval

T [kg.m.s™].

Eq 66 (plrmr)zvr - pglrmi +Trtop +Tu +Tw +Tr1n +Tlm +Twut
t
" La projection sur le vecteur normal a la section en travers de la riviére permet 1’annulation de

certains termes. Il ne reste alors que les termes suivants :
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Eq67 (Trs +Tmut +Trin +-|-lm) .nr = _prA(mt +prArm +prAlm _z.r .nr

ot p" [kg.m".s7] est la pression dans la riviére.
" Dans le développement de Taylor du terme hors équilibre, on ne conserve que le terme de

second ordre :
Eq. 68 " =RV +U VY

avec R nul et U s’écrit comme un coefficient de type Darcy-Weissbach :
Eq. 69 U’=épP’l’f’

Le terme de friction /* [-] peut étre relié a la rugosité du lit ¢" [m] et 4 une échelle de grandeur,

qui sera ici la hauteur maximale dans le chenal Y [m] (Snell et Sivapalan, 1995) :

1
'fr
D’autres auteurs ont travaillé avec le rayon hydraulique (Keulegan, 1938) ou la hauteur moyenne

(Bray, 1979).

Eq 70 -
e

=0,248 +2,2810g{Y }

L’incertitude liée a la détermination du coefficient de frottement (Eq. 70) m’a amené a
reprendre le calcul de cette force de friction au fond du lit. Alors que cette méthode est présentée dans
la théorie du modéle REW-v4.0, le code de calcul ne se présente pas tout a fait sous cette forme. Pour
cause d’instabilités numériques liées a I’utilisation de 1’équation Eq. 70, cette ligne est en commentaire
et le coefficient de Darcy-Weissbach est lu directement dans le fichier paramétre. Or, les tables de
coefficients de Darcy-Weissbach sont difficiles a trouver, a la différence des tables de coefficient de
Manning-Strickler. Par contre, il est facile de convertir un coefficient de Manning n [m™”.s] en

coefficient de Darcy-Weissbach f*, par I’intermédiaire du rayon hydraulique R [m].
Eq.71 fr=8gR™"*n?

C’est avec cette procédure que j’ai décidé de déterminer la force de friction au fond de la riviére.

" Il reste a déterminer les caractéristiques géométriques du lit, a savoir la hauteur maximale dans
le bief ¥ [m] et son périmeétre mouillé P [m]. Pour cela, le modele REW-v4.0 utilise les relations de

géométrie hydraulique proposées par Leopold et Maddock (1953) qui relient la hauteur moyenne )"

[m], la vitesse moyenne v [m.s'] et la largeur moyenne w" [m] de la riviére au débit (Q" =m’V").
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7 avec aXcxk =1
et b+ f+n=1

c(m’v

Eq. 72 vy
V' k(m’v’)

Les coefficients a, c, k et les exposants b, f, n sont a déterminés a partir des données de débits
et des sections en travers. Les coefficients dépendent du bief considéré mais les exposants sont
indépendants du temps et de 1’espace. La somme des exposants vaut 1 ainsi que le produit des
coefficients multiplicatifs afin que le produit de la hauteur par la largeur et la vitesse redonne bien le

débit. Nous verrons dans le chapitre suivant lesquels de ces paramétres nous avons pu déterminer a

partir des données disponibles sur le bassin versant de la Donga, et comment.

Ces parameétres permettent de calculer en chaque pas de temps la hauteur maximale dans le

bief V" et le périmétre mouillé P :

Eq. 73 Y’ :y’(1+£

Y 2
Eq. 74 P =2 1+ld—w dy
4\ dy
0

Ou dw et dy sont respectivement la largeur élémentaire et la hauteur ¢lémentaire du bief.

Soulignons que les relations de Leopold et Maddock (1953), bien que faisant intervenir le
débit et la vitesse dans le bief, ne sont utilisées ici que pour calculer les caractéristiques géométriques
du bief. La vitesse moyenne V' dans la riviére est calculée par I’intermédiaire de 1’équation de
conservation de la quantité de mouvement (Eq. 75). La résolution de 1’équation de conservation de la

masse (Eq. 65) fournit quant a elle la section en travers moyenne du bief m”. Le produit des deux nous

donne le débit Q0.

Pour finir, rappelons la forme finale de 1’équation de conservation de la quantité¢ de

mouvement dans la riviére :

Eq. 75

(pl'm’) d;tr vy

.nr= pmrlrg. nr_ prAaut+ prArin+ prAlin_épPrlrfr
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3.6 LA SURFACE SATUREE : ZONE O

3.6.1 Conservation delamasse:

La résolution de I’équation de conservation de la masse permettra de déterminer 1’épaisseur de

la lame d’eau y” [m] sur la surface saturée :

— d o oS or 0lo,

Eq. 76 —(,Oy CJ’Z)=e‘ +e” +e”'”

dt

ou e” [kg.s'] est le terme d’échange avec la zone saturée, a travers la surface ; e” [kg.s™'] est le flux
d’échange avec la riviére a travers les bords du chenal et ¢”” [kg.s'] est le flux d’échange avec

I’atmosphére soit en terme de pluie, soit en terme d’évaporation.

" Les termes d’échange avec la zone saturée et la riviere ont déja été paramétrés (respectivement
Eq. 43 et Eq. 59).
" Le terme d’échange avec 1’atmosphere s’écrit comme suit lorsqu’il pleut :

Eq. 77 e =pl W%

Entre les événements pluvieux, 1’évapotranspiration se fait au taux potentiel mais est limité au terme

S0

e

Eq. 78 e”” = —min [e‘"’, PETPSf Z}

Rappelons ici la forme finale de 1’équation de conservation de la masse qui sera alors a résoudre.

Eq. 79

0 K'Wz . s oo i K’z o s s
f(,Oy MZ)=—W(Z pg-p =¢ pg) +20"y°v® +min W(Z pg —p° <€ pg),,oETPa)” 2

3.6.2 Conservation dela quantité de mouvement :

L’équation de conservation de la quantité de mouvement permet quant a elle de déterminer la

vitesse sur la surface saturée v* [m.s"] :
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EQSO (pafyﬂ)%vo = majyo +T% +TY +To

X -1 2 : 7 7
T” [kg.m".s™] correspond aux forces de pression s’exercant entre la surface saturée et la zone saturée,

T [kg.m™.s?] a celles s’exercant entre la riviére et la surface saturée et pour finir T*” [kg.m™.s?] a

celles s’exercant sur la surface libre.

La lame d’eau étant mince et la pression équivalente a la pression atmosphérique, le seul terme

non nul est le terme de frottement :

V()

Eq. 81 T°n°= RV +U’’

Comme pour la riviére, on ne conserve que le terme d’ordre 2 et on exprime son coefficient a

I’aide d’une formule de Chézy-Manning :
Eqg. 82 U’ = pafn’

.0 . . B
oun est le coefficient de Manning pour la surface saturée.

L’équation finale se présente alors sous cette forme :

VO

v()

Eq. 83 (pafy”)%v” *n’= pdy’ge n°+ pwn’
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3.7 CONCLUSION DU CHAPITRE

Nous avons vu dans ce chapitre les éléments fondateurs du modéle REW-v4.0. Ce modé¢le
repose sur un découpage du bassin en sous-bassins donc en unités hydrologiques : les REWs. Un
REW est constitué de cinq zones : U, S, O, C et R.

L’originalité de ce mode¢le réside dans 1’écriture d’équations de conservation de la masse et de
la quantité de mouvement en un point représentatif du REW. Une paramétrisation adéquate permet de
connaitre les flux de masse et de quantité de mouvement échangés entre les zones et entre les REWs.
Dans cette premiére approche assez simple, ceci passe par la spécification de longueurs
caractéristiques régissant les échanges de masse entre les zones (ou sur lesquelles les gradients ont un
sens), les /1. Ces dernieres ont pour l'instant été dérivées a partir d'hypothéses trés simples, mais
suffisantes pour évaluer, comme c'est notre objectif, le potentiel de 'outil numérique.

Ce modele permet donc une modélisation de plusieurs compartiments du cycle hydrologique
de fagon spatialisée et a travers une approche novatrice dans la paramétrisation des processus puisque
dans certains cas, des lois similaires aux lois locales sont dérivées a I’échelle des sous-bassins versants

(loi de Darcy, relation de Manning,..).
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4°™® chapitre : Mise en ceuvre du modéle

REW-v4.0 sur le bassin de la Donga

Apres la description du modéle et des données faite aux chapitres précédents, nous allons voir
dans les deux chapitres qui suivent la mise en ceuvre concréte du modele. Avant méme de commencer
a utiliser le modele, se pose la question de la détermination des variables d'entrée, des parametres et
des conditions a la limite et initiales nécessaires au fonctionnement du modele.

Nous avons vu précédemment que le bassin doit étre découpé en sous-bassins versant selon
I’ordre de Strahler. Sur chacun des REWs, la pluie moyenne et I’évapotranspiration potentielle sont les
données d’entrées. Les paramétres du modéle concernent la géométrie du sous-sol, les propriétés
physiques des sols, la liaison entre la hauteur de nappe et la surface saturée et la géométrie et la
rugosité des brins de riviére. Ces parametres doivent étre définis pour chaque REW.

Les conditions aux limites ne doivent étre spécifiées que pour la zone saturée ; la notion de
bassin versant assure qu’aucun flux vers ’extérieur n’ait lieu depuis la zone non saturée. Dans ce qui
suit, nous considérerons que toutes les fronti¢res du bassin sont perméables. Cette hypothése pourra
étre revue dans un travail futur, selon les résultats des études géophysiques sur le bassin.

Les conditions initiales concernent la hauteur de la nappe, le degré de saturation de la zone
non saturée et le débit initial. Elles sont a spécifier pour chaque REW mais seront considérées égales
sur tous les REWs dans la suite de ce travail. En commengant les simulations au 1 janvier 1998, les
conditions initiales de débit et d’humidité des sols sont connues (débit nul en tout point du bassin et
sol sec). Pour m’affranchir des conditions initiales sur la nappe et la zone non saturée, j’ai choisi de
simuler trois fois d’affilée les années, en réinjectant les conditions finales en tant que conditions
initiales pour chaque nouvelle itération. 3 itérations permettent d’obtenir un systéme stable ou les
conditions initiales estimées a priori n’ont plus d’influence sur les résultats.

Le tableau suivant résume les données nécessaires a 1’utilisation du modéle, les conditions
initiales, les conditions aux limites a spécifier ainsi que I’ensemble des paramétres a déterminer avec

une indication concernant les différentes sources utilisées pour leur spécification.
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CATEGORIE SYMBOLE NOM UNITE REMARQUES
Entrées 1uin pluie REW pas de temps a spécifier
ETP évapotranspiration potentielle =~ REW pas de temps a spécifier
cartes du sous-sol non disponibles sur la
CL z profondeur moyenne du socle =~ REW Donga
(§4.1.1.)
conditions de flux vers REW situé pas d 1nf0rmat19n pour la Donga’
by S sur les bords  toutes les fronti¢res sont supposées
’ l'extérieur dans la zone S . ;
du bassin perméables
cl § degré de saturation initial de la REW 3 itérations pour s'affranchir de ces
zone U
s L conditions initiales
Vv position initiale de la zone S REW
- hauteur d'eau initiale dans la Début des simulations au ler janvier
y REW o
zone R Débit nul
Paramétres
paramétre de forme de Déterminer la valeur moyenne par REW
Sol/Zone U 14 I'équation de Brooks et Corey REW par krigeage (§ 4.2)
A pression d'entrée d'air dans le REW Déterminer la valeur moyenne par REW
¢ modéle de Brooks et Corey a I’aide de la pédologie (§ 4.2)
Sol/ Zone U . . REW
o, teneur en eau a saturation . .
et Zone S Déterminer la valeur moyenne par REW
ivité i 3 a I’aide de la pédologie (§ 4.2
K, condugt1v1te hydraulique a REW p gie (§4.2)
saturation
Riviere i ek coefficients multiplicatifs de l’ensemble )
b Cov Bbv T eopold et Maddock (1953) du bassin
exposants de Leopold et I’ensemble . .
by fo My Maddock (1953) du bassin Ex1sftence Qe valeurs pa}r def?lut.
. Est-il possible de les déterminer pour la
coefficients de Leopold € Pensemble [ Donga, a l'aide des données des 6
Uy Viy Maddock (.1953) liant le débit du bassin stations limnimétriques? (§ 4.4)
et l'aire drainée
exposants de Leopold et
boo Joo 1 Naddock (1953) REW )
K/ conductivité hydraulique REW Table
o co§fﬁc1ent de Manning- REW Table
Strickler
Surface e cogfﬁcwnt de Manning- REW Table
Strickler
\ A Relation linéaire préconisée par
parametre controlant le Reggiani et al. (2000) + évoquent un
P ruissellement sur surface REW £g ) 4

saturée

lien avec les indices topographiques. (§
4.3)

Tableau 10 : Eléments a spécifier pour I’ utilisation du modéle REW-v4.0 et sourcesd’infor mation

utilisées.

Ce chapitre traite de la détermination de la géométrie et des paramétres des REWs. La

premiere partie est consacrée a la géométrie des REWs, c’est-a-dire aux différents découpages retenus,

a la position des stations limnimétriques et piézométriques sur les REWs et a la taille du réservoir sol.

Dans une deuxiéme partie, nous verrons la détermination d’une distribution pertinente des propriétés

hydrodynamiques des sols. Nous étudierons ensuite la liaison entre la nappe et la surface saturée, avec
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pour objectif de la caractériser géométriquement pour chaque REW. Enfin, nous tenterons de
déterminer les paramétres de géométrie hydraulique a partir des différentes données de débits dont

nous disposons.

4.1 DECOUPAGE DU BASSIN EN REWS

L’extraction du réseau hydrographique et le découpage en sous-bassin versant se fait a 1’aide
des algorithmes de TarDEM (Tarboton ; 1997) et & partir d’'un Mod¢le Numérique de Terrain (MNT).
La grille du MNT doit couvrir une aire plus grande que le bassin versant. Pour chaque pixel, un
algorithme de type d8 définit la direction de drainage a 1’aide d’un indice allant de 1 a 8 selon le

schéma suivant :

4 3 2 Nord
3§
6 7 8

Figure 37 : Direction dedrainage dans|’algorithme de type d8.

Cet algorithme permet de définir également la pente, puis 1’aire drainée. Les coordonnées de I’exutoire
du bassin versant permettent de définir ses limites et donc son réseau hydrographique propre.
L’extraction de celui-ci peut se faire selon plusieurs options qui vont de la définition d’une surface
drainée seuil (ou d’une pente seuil, d’une longueur seuil, ou d’un ordre de Strahler seuil) a
I’algorithme de Peuker et Douglas (1975). Tarboton suggere d’utiliser cette derniére option qui
s’appuie sur un lissage du MNT puis sur I’identification des parties courbes du réseau de drainage.
L’aire contributive sera calculée uniquement sur les pixels responsables de cette courbure. Le seuil
porte alors sur cette aire drainée particuliere. D’aprés Tarboton et Shankar (1998), cette méthode
permet de rendre compte de la variabilité spatiale naturelle de la densité de drainage. Pour finir, le
choix de la finesse du découpage en sous-bassins versants se fait par 1’intermédiaire d’un ordre de
Strahler que 1’on souhaite considérer dans le réseau hydrographique.

Le MNT disponible sur le bassin versant de la Donga a une résolution de 30 m. Il a été obtenu
par digitalisation des diverses cartes disponibles sur la haute vallée de I’Ouémé, puis par interpolation
a une résolution de 30 m. Il permet d’extraire les limites du bassin versant, les sous-bassins versants

définis par les 5 stations limnimétriques et le réseau hydrographique (Figure 38).
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Figure 38 : Topographie, réseau hydrographique et sous-bassins

Pour juger de la bonne qualité de notre MNT, nous avons comparé le réseau hydrographique
extrait a celui de la carte IGN au 1/25 000¢ de la zone. Celle-ci date de 1956 et présente certaines
inexactitudes ; elle donne néanmoins une bonne idée de la densité du réseau hydrographique réel. Le
réseau extrait correspond bien au réseau hydrographique de la carte, dans la mesure ou les brins
d’ordre 1 sont des trongons non permanents tracés en pointillés sur la carte.

L’exutoire est situé sur un brin d’ordre 5. Le Tableau 11 propose le nombre de REWs et leurs
caractéristiques principales selon 1’ordre de Strahler retenu. Il montre, qu’a ’ordre 2 ou 3, on peut
obtenir des sous-bassins de trés petites tailles <0,5km?2, voisinant avec des bassins beaucoup plus
grands. Les distributions statistiques des surfaces sont fortement dissymétriques vers les petites
surfaces. L’¢élongation des sous-bassins, caractérisée par le rapport du moment d’inertie minimal au
moment d’inertie maximal (Moussa, 2003), augmente légérement avec ’ordre de Strahler : de 0,34 a
I’ordre 1 a 0,39 a I’ordre 4. Les sous-bassins sont de forme plutot allongée en moyenne (Seibert,
2004).

Le découpage a I’ordre 5 ne fournit qu’un seul REW qui est le bassin entier. Un découpage a
I’ordre 4 fournit 3 REWs de surface relativement grande. Ces deux découpages semblent trop
grossiers pour la modélisation que nous souhaitons mettre en place. Je ne retiendrai donc que les
découpages a ’ordre 3 et a I’ordre 2. Le bassin est alors découpé respectivement en 23 et 117 REWs.
Si on descend jusqu’a I’ordre 1, on obtient 450 REWs et donc des mailles de calcul inférieures au km?.
Cette finesse de découpage ne peut pas €tre documentée pour le moment, en terme de pluie, de

propriétés des sols, etc. Il n’est donc pas nécessaire d’utiliser un découpage si fin, si les données ne
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peuvent l'alimenter. On pourra l'envisager lorsque par exemple le radar pluviométrique de Djougou

sera opérationnel.

ordre Nombre de surface surface surface Ecart-type
REWs moyenne (km”) | minimale (km?) | maximale (km?) (km?)
1 453 1.3 0.9x10” 7.8 1.1
2 117 5.0 0.3 20.3 3.7
3 23 25.5 0.3 77.1 21.1
4 3 195.3 69.7 3133
5 1 586.0 586 586

Tableau 11 : Nombre de REWs et principales caractéristiques selon I’ordre de Strahler choisi

Les figures suivantes montrent les cartes des deux découpages retenus : Figure 39 pour ’ordre
2 et Figure 40 pour I’ordre 3. Les points figurent la position des limnimétres par rapport au découpage

et aux brins de riviére retenus. Nous y revenons au paragraphe 4.1.2.

0 5 10 15 20

25 km

Figure 39 : Découpageal’'ordre2: 117 REWs
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Fongapaont

0 5 10 15 20 25 km

Figure 40 : Découpageal'ordre3: 23 REWSs

4.1.1 Caractéristiques géométriques des REWs et volume de sol selon

|’ ordr e de découpage

Pour chaque REW, un certain nombre de caractéristiques géométriques (surface projetée,
pente moyenne, altitude moyenne, surfaces d'échange entre REWs voisins, etc..) sont calculées a partir
de la connaissance de la topographie en surface, mais aussi de la profondeur du socle. On calcule aussi
les caractéristiques du brin de riviére représentatif de chaque REW (longueur, pente moyenne, hauteur
moyenne du lit et des points haut et bas).

Chaque REW est donc défini par I’altitude moyenne de sa surface z,,, et un brin de rivicre
dont on connait I’altitude moyenne du lit z* (voir chapitre 3, figure 4). On définit ensuite une épaisseur
de sol, sous la riviere qui permet de positionner le socle imperméable. Celui-ci est donc supposé
horizontal. Sa profondeur peut éventuellement étre différente selon les REWSs. Dans cette étude, nous
utiliserons une épaisseur de sol constante pour tous les REWs, positionné sous le brin de riviére.
L’¢épaisseur minimale du sol dans un REW est donc la différence z,,,- z° qui varie beaucoup de REW
a REW. Globalement, cette différence peut prendre des valeurs plus grandes a 1’ordre 3 qu’a 1’ordre
2 ou les REWs sont de plus petite taille. Elle varie entre 4,73 m et 29,9 m a ’ordre 3 et entre 0,58 m et
27,58 m a ’ordre 2. On notera que cette différence est en général d'autant plus faible que la taille du

REW est faible.
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Nous n’avons pour I’instant que peu d’information précise sur les profondeurs de sol. Dans le
cas du bassin de la Donga, il n'existe pas de carte du socle, permettant d'assigner & chaque REW sa
profondeur moyenne de sol. Les premiéres études géophysiques laissent supposer des épaisseurs de sol
de I’ordre de 10 a 15 m. L’autre source d’information est la profondeur des puits villageois sur le
bassin, qui sont généralement creusés au maximum, c’est-a-dire jusqu’a rencontrer une couche tres
dure. Ces puits sont en moyenne creusé jusqu’a 12 m (la profondeur varie de 7,71m a 18,90 m)
attestant d’une couche plus dure a cette profondeur. Toutefois, il est probable que le fond ne soit pas
atteint directement mais que I’on soit dans une couche de socle dégradé, le fond se situe quelques
metres plus bas.

Au vu de ces informations, il parait donc opportun de considérer I’épaisseur minimale de sol,
c’est-a-dire de positionner le socle imperméable au niveau du fond de la riviere (voir Figure 41). Sur
les tétes de bassins, cette position est probablement erronée puisque 1’on positionne le socle plus haut
que sa position réelle. Mais elle commence a étre réaliste a 1’aval puisque des cuirasses affleurent a la
station de Nékété méme si le socle n’est pas visible a I’exutoire.

Toutefois, si I’on considére le socle au niveau du fond de la riviére, on n’obtient pas le méme
volume total de sol selon que le découpage soit fait a ’ordre 3 ou a I’ordre 2. En effet, comme les
différences z,,,~z" sont en général plus faibles a l'ordre 2, le découpage plus grossier a 1’ordre 3 conduit
a un volume total de sol plus important (13.4x10° m®) qu’a I"ordre 2 (8.8 x10° m’). Cette différence
importante entre les deux ordres ne permettrait pas de comparaison pertinente des composantes du
cycle hydrologique modélisé, dans la mesure ou la capacité de stockage du sol serait alors inégale
entre les deux découpages. J’ai donc cherché a égaliser les volumes de sol entre les différents ordres
pour rendre possibles les comparaisons. Comme la hauteur moyenne du socle ne peut étre supérieure a
celle du lit de la riviére, il n’est pas possible de diminuer le volume de I’ordre 3 lorsqu'on positionne le
socle au niveau de la hauteur moyenne du brin de riviére z'. La seule solution est donc d’augmenter le
volume de I’ordre 2 en plagant le socle a une distance / en dessous de 1’altitude du lit de la riviére
(Figure 41).

Pour que le volume total a I’ordre 2 soit égal & celui de I’ordre 3 (c¢’est-a-dire a 13.4x10° m’),
il faut que le socle soit situé¢ a 7,88 m sous le lit de la riviere. On obtient alors des épaisseurs de sol

variant de 8,46 m a 35,46 m selon les REWs.
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Figure 4l : Schématisation delataille du réservoir sol selon les découpages.

4.1.2 Position des stations limnimétriques et piézométriques.

D’apres les Figure 39 et Figure 40, il apparait déja que la comparaison des débits pour les 5
stations limnimétriques intermédiaires va étre problématique, a I’ordre 3 tout du moins. Le Tableau 12
présente la position des limnimeétres par rapport aux REWs pour I’ordre 2 et 3, ainsi que le rapport de
’aire drainée a la station limnimétrique sur 1’aire drainée a I’exutoire du REW. Dans les cas ou la
position du limnimétre ne correspond pas avec un exutoire de REW, les considérer confondues
engendrait probablement de larges erreurs dues a la différence d’aire drainée, qui peut étre importante
sur les grands REWs. Les débits simulés ont donc été corrigés par le rapport des aires drainées avant

de les comparer aux débits observés.

ordre 2 ordre 3

Station rapport des rapport des

n° REW aires n° REW aires
drainées drainées
Ara 42 0.88 14 0.23
Bokpérou 99 0.92 21 0.92
Route de

Kolokondé 36 0.99 13 0.94
Koua 18 0.99 7 0.90
Nékété 11 0.99 5 0.87
Donga Pont 1 1.00 1 1.00

Tableau 12 : Position deslimnimétres par rapport aux REWs.
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ordres retenus (Tableau 13).

De la méme facon, on peut repérer la position des piézometres sur les REWs pour les deux

Puits villageois n° REW

ordre 2 ordre 3
Babayaka 42 14
CPR-Sosso 81 18
Djougou 62 16
Dendougou 65 17
Foyo 1 1
Gangamou 94 (ext.) 5 (ext.)
Gaounga 2 1
Koko-sika 114 23
Koua 79 7
Pamido 57 15
Sankoro 88 (ext.) 19 (ext.)
Tewamou 97 20
Ananinga 117 1
Belefoungou 23 9
Bortoko 98 20
Djakpengou 29 10
Founga 53/55 (ext.) 15 (ext.)
Kolokondé 86 19

Tableau 13 : Position des puits villageois sur lesREWSs. (« ext. » fait référence au fait que certains puits

sont situés Iégérement en dehors du bassin ver sant)

Le découpage a I’ordre 3 présente I’avantage de pouvoir avoir plusieurs mesures de hauteurs
de nappe sur le méme REWs. Par exemple, il y a trois puits suivis sur le REW n°1 : Ananinga, Foyo et
Gaounga. Alors que le modéle fournit une hauteur de nappe moyenne pour 1’ensemble du REW, les
mesures faites dans les puits, en plus d’étre incertaines du fait des prélévements domestiques, sont
ponctuelles. Or nous avons vu précédemment qu’il était plus que délicat d’envisager une interpolation
des mesures ponctuelles faites dans les puits. La possibilité d’avoir plusieurs mesures sur le méme
REW permet alors d’avoir une fourchette de la hauteur de nappe sur le REW, qui permettra peut-étre
de rendre compte de la variabilité de la réponse de la nappe au sein du REW. C’est & I’aide de cette
fourchette que nous serons les mieux a méme d’évaluer la représentation moyenne de la nappe a
I’échelle du REW que fournit le modéle. Néanmoins le découpage a 1’ordre 2 permet d’évaluer cette
représentation de la nappe en de plus nombreux REWs mais avec en général un seul point par REW,

d'ou le probléme de représentativité de cet unique point de mesure.
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4.2 DETERMINATION D'UNE DISTRIBUTION PERTINENTE DES

PARAMETRES DE SOL.

L'utilisation du modéle REW-4.0 suppose la connaissance de propriétés hydrodynamiques du
sol représentatives pour chaque REW. Les mesures dont nous disposons sont ponctuelles et il est donc
nécessaire de les intégrer pour obtenir les valeurs correspondantes a I'échelle du REW. Rappelons que
l'objectif dans cette opération serait de trouver les valeurs des parameétres conduisant au méme flux a
I'échelle du REW que si on agrégeait les flux issus d'unités plus petites prenant en compte
I'hétérogénéité spatiale. Il est donc évident que ces paramétres n’auront pas les mémes valeurs
(numériques) que ceux que 1’on déterminera a 1’échelle locale par les mesures, mais ils permettront
une représentation du méme phénoméne physique a une plus grande échelle. Ils proviennent de la
dérivation des lois de conservations de la masse et de la quantité de mouvement a 1’échelle du REW,
tel que cela est proposé par Reggiani et al. (1998, 1999). Pour I’instant aucune régle de détermination
de ces paramétres a de grandes échelles n’existe ; et c’est 1a la difficulté a laquelle nous nous heurtons
sur le bassin de la Donga comme sur tout autre bassin.

A partir du découpage en sous-bassins et de I’analyse des données issues des mesures
d’infiltration (cf. chapitre 2), nous allons essayer de déterminer un jeu de paramétre de sol par REW
comprenant les paramétres de texture et les parametres de structure.

Nous avons vu que la variabilité spatiale des paramétres de texture A était bien décrite par un
variogramme sphérique de portée 25 km (cf. chapitre 2). La connaissance de la variabilité spatiale de
ce parametres a 1’échelle du bassin versant et 1'existence d'une corrélation spatiale permet donc de
dériver assez facilement, grace aux outils de la géostatistique (détermination du variogramme et
krigeage par blocs), une valeur moyenne par REW. Rappelons que cette texture moyenne doit étre

maniée avec précaution puisque sa représentativité a 1’échelle du REW n’est pas prouvée (cf. chapitre
2). Le deuxieme parametre /7 sera pris égal a 3 +3, comme c’est souvent le cas avec les modeéles de

Brooks et Corey (1964).

La détermination d’une distribution des paramétres de structure K et 8, a I’échelle du bassin

est moins immédiate. Nous avons vu au chapitre 2 que méme en surface la variabilité spatiale de ces
parameétres était méconnue. D’autre part, nous ne connaissons par leur variabilité sur la verticale, ce
qui pour les paramétres de structure encore plus que pour les paramétres de texture peut étre
particuliérement préjudiciable. La représentation du sous-sol dans le modéle REW-v4.0 sous forme
d'un seul réservoir homogéne demande la détermination d’une conductivité hydraulique a saturation et
d’une teneur en eau a saturation représentative a 1’échelle du REW, et donc qui intégre a la fois la

variabilité spatiale de ces paramétres horizontalement et verticalement. Ceci conforte encore le fait que
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les valeurs numériques des paramétres équivalents a 1’échelle du REW seront différentes des
parametres mesurés en surface, le probléme restant entier quant a la détermination de ces valeurs
numériques.

Ainsi je cherche une technique pour déterminer ces deux paramétres de structure K et .,

pour chaque REW. Caler ces paramétres n’est pas réaliste, étant donné le nombre de REW : méme a
I’ordre 3, les possibilités seraient infinies. Refsgaard (1997) souligne 1’importance d’une attribution
rigoureuse des parametres pour réduire le nombre d’entre eux a caler. Ceci peut se faire a travers une
distribution relative des paramétres sur €léments de la grille de calcul (Haverkamp, communication
personnelle). Connaissant la distribution relative des paramétres, seule la valeur moyenne
représentative a 1’échelle du bassin versant est a ajuster. La valeur du paramétre sur chaque maille est
déduite de la valeur moyenne par un coefficient de pondération. Si la valeur moyenne est ajustée, les
coefficients de pondération restent inchangés. La réduction du nombre de paramétre est donc trés
intéressante puisque 1’on passe d’un nombre de parameétre €gal au nombre de mailles a un seul

parameétre a ajuster.

Dans mon cas, je vais m’attacher a étudier la distribution relative des paramétres K et &,.
L’hypothése principale faite ici est que la distribution des K; et 8, pour le REW est la méme que la

distribution des K| et Q de surface.

La superposition des cartes de REWSs et de la carte des regroupements pédologiques montre
que la plupart des REWs comprennent plusieurs classes de sols (exemple avec un découpage a 1’ordre
3 : Figure 42). Ne prendre en compte que la classe dominante me semble réducteur, notamment par
rapport a la présence de sols hydromorphes orientés nord-sud au centre du bassin (figurés en bleu sur
la Figure 42) ou de sols minoritaires mais ayant des distributions de parameétres de structure distinctes
des autres sols (figurés en rose sur la Figure 42). C’est pourquoi j’ai cherché a prendre en compte
toutes les distributions et pas seulement la dominante.

A partir de 1’étude statistique des distributions de K, nous connaissons le K; moyen pour

. Une moyenne harmonique des K.

s distr

chaque distribution, K

s distr

, pondérée par la surface occupée
par la distribution A4, permet de rendre compte de la présence de plusieurs sols, méme si

I’information spatiale disparait. Nous avons donc ainsi un Ky moyen par REW, K :

. — A
Eq. 84 K., =—">%RW___

s REW
E élistr

distributions s distr

ou Aggw est la surface totale du REW.
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Figure 42 : Superposition du découpage en REWs (ordre3) et de la carte des regroupements pédologiques

La moyenne a 1’échelle du bassin E 5y €st obtenue en pondérant les E rey Par la surface du

ABV

Z iREW
K

REW ““s REW

Eq. 85 EBV -

ou Apy est la surface totale du bassin versant. Le coefficient de pondération du REW argy est alors

défini par :

, K
Eq. 86 Aoy = ?REW

s BV

La méme procédure est suivie pour les teneurs en eau a saturation &, . Nous verrons par la
suite que la moyenne a I’échelle du bassin versant K ., devra étre ajustée. La valeur moyenne pour

chaque REW ERE sera définie par le produit de EBV par agew (Eq. 86). Une table, située en

w

annexe I donne pour chaque REW, le coefficient de pondération et la valeur des paramétres E —s

(&

- et 8 ,,.Pour K

s rew » Qrew varie de 0,65 a 1,73 a Iordre 2 et de

apres ajustement de K,

0,88 a 1,73 a ’ordre 3, ce qui est relativement faible par rapport aux variations locales du K, (de

plusieurs ordres de grandeur). Pour 6 Urew varie de 0,90 a 1,13 a Pordre 2 et de 0,95 a 1,13 a

S REW >

I’ordre 3. La variabilité de & est donc plus faible que celle de K a 1’échelle des REWs.
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Cette procédure de distribution des paramétres de structure permettra d’étudier 1’impact de la
variabilité spatiale des paramétres de sols sur différents processus hydrologiques, en comparaison a
une utilisation homogene sur le bassin de ces mémes parameétres. D’autre part, la porosité du sol est
prise égale a la teneur en eau a saturation et intervient dans la capacité de stockage du sol. Si entre
deux simulations, la taille du réservoir sol disponible pour 1’eau n’est pas la méme, la comparaison n’a
pas lieu d’étre puisque la capacité de stockage du sol ne sera pas la méme. L’utilisation d’une
distribution relative de la porosité par rapport a une valeur moyenne permet de conserver la méme
capacité¢ de stockage a 1’échelle du bassin versant. La différence entre une porosité homogéne ou
distribuée portera donc aussi sur une distribution différente de la capacité de stockage entre les REWs,

tout en conservant une capacité totale identique.

4.3 ETUDE DE LA LIAISON SURFACE SATUREE / HAUTEUR DE

NAPPE DANS LE MODELE REW-v4.0

Nous avons vu dans le chapitre consacré au modele REW que chaque zone j est caractérisée
par un pourcentage de la fraction ¢J de surface totale du REW occupée par cette méme zone. En ce qui
concerne la zone O, la surface saturée, cette fraction «J est traditionnellement reliée a la hauteur de
nappe (mécanisme de Dunne, 1978) pour laquelle on observe un affleurement a la surface. Dans le
cadre de la modélisation retenue dans REW-4.0, la fraction de surface saturée «J doit étre reliée a la
hauteur de nappe moyenne dans le REW, qui est la seule grandeur dont nous disposons. Cette relation
a en effet besoin d’étre complétement explicite, dans le modéle. Le MNT permet d’étudier 1’évolution
du pourcentage de surface saturée en fonction de la hauteur de nappe, a I’échelle du bassin versant
dans son ensemble, ou a 1’échelle des REWs. Pour ce faire, il suffit de faire varier virtuellement la
hauteur de la nappe et de dénombrer le nombre de pixel du bassin (ou du REW) qui ont une altitude
inférieure a I’altitude de la nappe (Figure 43). Ces pixels seront saturés pour cette hauteur de nappe.
En faisant varier 1’altitude de la nappe de I’altitude minimale a I’altitude maximale du REW ou du
bassin, on obtient alors les courbes de la Figure 44 qui donnent le pourcentage de surface saturée en

fonction de I’altitude de la nappe pour I’exemple d’un découpage a 1’ordre 3.

[ | [ 1 | z4:100%

78T s I I T I O I s — L 221 52%

2 13% R - L

Figure43: Vuetransversaled’'un MNT sur lequel on fait varier virtuellement la hauteur de nappe
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La courbe générale valable a 1’échelle du bassin versant (ligne continue noire sur la Figure 44)
peut étre approchée par un polyndéme d’ordre 4. Toutefois, il apparait clairement qu’elle ne convient
pas pour représenter 1’évolution de la surface saturée sur tous les REWs. Les REWs situés a I’amont
du bassin (c’est-a-dire ceux dont la surface moyenne est la plus élevée) seront situés a droite de la
courbe globale : une hauteur de nappe plus importante sera nécessaire pour saturer le REW ; c’est par
exemple le cas des REWs 14 et 15. En revanche les REWs situés a 1’aval du bassin (c’est-a-dire ceux
dont la surface moyenne est la plus faible) seront situés a gauche de la courbe globale : une remontée
de la nappe engendrera rapidement une saturation de la surface ; c’est par exemple le cas des REWs 2
et 3.

Nous voyons donc que I’utilisation d’une relation générale valable a 1’échelle du bassin
versant ne rendrait pas compte de la variabilité spatiale de la capacité de la surface a se saturer. Il est
évident que nous rejoignons ici les approches développées dans TOPMODEL par le biais de 1’indice
topographique. Je ferai plus tard le paralléle avec 1'utilisation des indices topographiques (section

4.3.3), mais voyons d’abord I’approche développée par Reggiani et al. (2000).

¢ REW1
REW2
REW3
REW4
REWS5
REW6
REW7
REW8
REW9
REW10

Pour I'ensemble REWI1
REW12

du bassin REW13
REW14
REW15
REW16
= REW17

- REW18
REW amont: REW19

n°l14 et 15 REW20

REW21

X REW22

X REW23
====Bassin entier

@ X

fraction de surface saturée

450 500

altitude de la nappe (m)

Figure 44 : Evolution dela surface satur ée en fonction de la hauteur de nappe pour chacun des REWsde

I’ordre 3 (23 séries ponctuelles) et pour I'’ensemble du bassin ver sant (ligne continue noire)
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4.3.1 Laformulation initiale de Reggiani et al. (2000)

L’objectif est donc d’établir explicitement la relation entre le pourcentage de surface saturée et
la hauteur de nappe pour chaque REW. Nous pourrions envisager un ajustement a une loi polynomiale
d’ordre 4, mais cela ajouterait 5 paramétres par REW. Afin de ne pas augmenter le nombre de
paramétre du modele, 1’idéal serait d’obtenir une relation générale incluant des caractéristiques

géométriques propres aux REWs.

La formulation initiale de Reggiani utilise 1’altitude du socle z;, 1’altitude moyenne du brin de

riviere z, et I’altitude moyenne de la surface z,:

p

) +z -z .
Eq 87 CJ) = M S1 Zr Syq +Zs szsurf
Zsurf _Zr
of =1 si y,tz 2z,
C(j) =0 si Vs +Zx SZV

ou y; est I’épaisseur de la nappe (y;+z; est donc I’altitude de la nappe). Le parametre p est donc le seul
parametre rajouté au REW pour décrire cette relation. Dans la publication de Reggiani et al. (2000),
les auteurs suggerent d’utiliser une relation linéaire et donc de prendre p égal a 1.

Cette relation m’a paru présenter 1’inconvénient majeur de rendre le REW complétement
saturé des lors que I’altitude moyenne de la nappe dépassait I’altitude moyenne de la surface du REW.
Avec cette relation les fractions de surface saturée étaient trés proche de 1 pour tous les REWs et trés
peu variables au cours de I’année, ce qui ne me semble pas réaliste dans le contexte soudanien marqué
par une saison séche prolongée. D’autre part, le caractére lin€aire de la relation proposée par Reggiani
et al. (2000) était largement mis en défaut sur certain REWs. Par exemple, sur la Figure 45, la courbe
issue du MNT est figurée en ligne pleine et la courbe issue de la formulation linéaire de Reggiani est
figurée en traits et losanges. L’approximation linéaire refléte mal 1’augmentation progressive du
pourcentage de surface saturée avec la hauteur de nappe ; cette augmentation lente est liée a la taille

relativement importante de ce REW (surface de 48 km?).
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Figure 45 : Evolution dela surface saturée en fonction del’altitude de la nappe sur le REW n°15: MNT et
formulation de Reggiani et al. (2000)

Il me paraissait donc opportun de trouver un paramétre p permettant de mieux représenter
cette relation pour chaque REW, et / ou de reprendre la formulation proposée par Reggiani et al.
(2000).

4.3.2 Comment améliorer cette approche ?

Sur le méme modele, j’ai alors cherché a revisiter cette relation afin qu’elle convienne mieux a
la relation « théorique » issue de I’analyse du MNT et qu’elle considére donc une plus large gamme de
valeurs. Aussi ai-je utilisé les altitudes minimales et maximales du REW, pour que le REW ne soit
complétement saturé que lorsque 1’altitude de la nappe atteint 1’altitude maximale. J’ai transformé la

relation de Reggiani et al. (2000) comme suit :

P
- — ys +Zs _Zmin :
Eq. 88 of -{f si z, <y +z <z,
mec Zmin
a)U :1 S1 ys +Zs 2 max
a)a = O S1 ys +ZS SZmin

ou z,,;, est I’altitude minimale du REW et z,,,, I’altitude maximale du REW.
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J’ai ensuite cherché a comparer et a évaluer les deux relations face a la relation théorique issue

du MNT. Jai pour cela utilis¢é comme fonction-objectif a minimiser sur chaque REW [’erreur

quadratique moyenne entre le pourcentage de surface saturée calculée a partir du MNT, &f -, et le

pourcentage de surface saturée calculée avec I’un des deux modéles, «f, , (Eq. 87 ou Eq. 88) pour

mo

les n, valeurs de I’altitude de la nappe.

Eq. 89 RMSE :\/L > (s = Fa)

a altitudes

On fait varier I’altitude de la nappe de telle sorte que & puisse prendre toute valeur entre 0 et 1. La

moyenne de ces erreurs quadratiques constitue I’évaluation globale de la formule pour tout le bassin :

1

Eq. 90 RMSE = RMSE

Rrew REW
ou ngpw est le nombre de REWs.
La détermination du paramétre optimal p se fait par minimisation de la moyenne des erreurs
quadratiques : ce paramétre sera alors valable pour I’ensemble du bassin versant et sera identique sur

tous les REWs. Par exemple, comparons les résultats des deux formulations pour un découpage en

REWs a I’ordre 3.

Pour la formule de Reggiani et al. (2000), I’optimum de la fonction-objectif RMSE est atteint

avec p = 2,4 ou elle vaut alors 0,117. Pour la formule modifiée (dénommée formule « min _max » par

la suite), I’optimum de la fonction objectif est plus faible (RMSE =0,079) et est situé a p = 0,68.

L’ajustement de la formule « min_max » semble donc globalement meilleur que celui de la formule

initiale. Par exemple sur le REW 4, I’évolution de &f est trés bien représentée par la formule

« min_max », et de fagon moins convaincante par la formule de Reggiani et al. (2000) (Figure 46).
Bien sir cette erreur quadratique moyenne cache encore des disparités entre REWs.

Néanmoins, pour les trois quarts des REWs (17 REWs sur 23 a I’ordre 3), I’erreur quadratique sur le

REW de la formule « min_max » est plus faible que I’erreur quadratique de la formule de Reggiani et

al. (2000). Cette amélioration tient surtout a une variation plus lisse de &/ liée a I’utilisation de z,,, et
de z,. dans la formulation. Ainsi, nous pouvons conclure que la modification de la formule est

globalement bénéfique.
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Figure 46 : Ajustement delarelation surface saturée/ hauteur de nappe sur le REW n°4, par laformule

de Reggiani et al. (2000) et par la formule « min_max ».

La méme étude a été réalisée avec le découpage a I’ordre 2. L’optimum de la fonction RMSE
est 0,08 (donc pour I’ensemble du bassin versant) pour une valeur p = 0,69. Comme a ’ordre 3,

I’amélioration due a cette nouvelle formulation est conséquente puisque 1I’optimum de la fonction

RMSE pour la formule initiale de Reggiani et al. (2000) vaut 0,1 pour une valeur p = 2,1. En outre,
pour les deux tiers des REWs (78 sur 117 REWSs), I’ajustement par la formulation « min_max » est
meilleur que I’ajustement par la formule initiale de Reggiani et al. (2000).

Une procédure d’optimisation de la formule «min_max », REW par REW, a également ¢été
réalisée permettant de distribuer le paramétre p dans I’espace. Cette optimisation a concerné 1’erreur
quadratique sur chaque REW et a été réalisée a 1’aide de la fonction d'optimisation non-linéaire n/min
du logiciel S-Plus (Insightful Corporation, 2001). Les valeurs du paramétre p sont disponibles en
annexe III, pour chaque REW de I’ordre 2 et de I’ordre 3. La détermination d’un paramétre optimal
par REW et non plus pour le bassin permettra de tester ’influence de la spatialisation de la relation
nappe / surface saturée sur la simulation des différents compartiments du cycle de 1’eau. Rappelons
toutefois que I'utilisation d’un paramétre p homogene sur 1’ensemble du bassin ne conduit pas a une
relation uniforme sur le bassin dans la mesure ou la formulation retenue fait intervenir les
caractéristiques géométriques du REW. Une spatialisation du paramétre p conduit alors a ce que 1’on
pourrait appeler une spatialisation optimale de la liaison nappe / surface saturée, dans le sens ou elle

est optimale pour chaque REW et non plus de fagon globale sur le bassin versant.

Ainsi quel que soit I’ordre de découpage, nous remarquons que la nouvelle formulation de la

liaison nappe / surface saturée constitue une amélioration de la représentation de cette formule. En
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outre, il est intéressant de remarquer les trés proches valeurs du paramétre p global entre I’ordre 2 et
I’ordre 3, attestant peut-étre d’une stationnarité de ce parameétre avec le découpage. D’autre part, nous
pourrons tester 1’influence d’une spatialisation du parameétre p qui dirige la liaison entre la surface
saturée et la hauteur de nappe, par rapport a I’utilisation de la valeur optimale a 1’échelle du bassin

versant.

Voyons maintenant le paralléle que 1’on peut faire avec I’approche utilisée dans TOPMODEL
(Beven et al. 1995) a travers les indices topographiques, comme cela était suggéré dans Reggiani et al.

(2000).

433 L esindices topographiques

TOPMODEL a été I’'un des premiers modeles hydrologiques permettant de représenter les
¢coulements latéraux de sub-surface a 1’origine du ruissellement sur surface saturée. En partant du
constat que certaines zones sont systématiquement plus humides que d’autres ou que certains points
s’assechent systématiquement plus rapidement que d’autres, il a été montré qu’un indice liée a la
topographie permettait de définir la capacité du sol a se saturer. Cet indice a ét¢é nommé indice
topographie IT et se définit de la maniére suivante pour chaque pixel i d'un MNT (Beven et al.,

1995) :

Eq. 91 1T=11{ % j
tan f3,

ou aq; est I’aire drainée par le pixel et fanf; est la pente du pixel. Plus I’indice topographique du pixel
sera €levé et plus sa capacité a se saturer sera grande. La Figure 47 propose une carte des indices

topographiques sur le bassin versant de la Donga.
Cet indice topographique est ensuite relié¢ a un déficit moyen D, attestant de la “distance” a la

saturation, a I’échelle du bassin versant:

. — — a,
Eq. 92 D —-d , =-M|IT —In :
’ tan [,
ou d;, est le déficit local et IT est I'indice topographique moyen pour le bassin versant (calculé
comme la moyenne des indices topographiques). M est le parametre de décroissance de la conductivité
hydraulique a saturation K(d;,) en fonction du déficit local. Dans la version initiale de TOPMODEL,

cette décroissance est supposée exponentielle :
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Eq. 93 K(di’t) =K, exp(—%j

ou K, est la conductivité hydraulique a saturation a la surface du sol.

85.7- 7.1
71-8.4

[ ]&4 28
] =2e-111
B 11124
124128
Bl :c- 151
Bl 51-185
Bl c5-17s

Figure 47 : Cartedesindicestopographiques sur le bassin versant de la Donga

Le déficit local traduit le caractére saturé ou non du pixel considéré. Il y a saturation du pixel

lorsque le déficit local est nul. Ainsi a partir de I’Eq. 92, on déduit qu’il existe une valeur seuil égale a

T +Mt de I’indice topographique telle que a cet instant, tout pixel d’un indice supérieur a cette

valeur seuil soit saturé :

S

Eq. 94 IT 21T +

¢

<

Cette valeur seuil permet de connaitre la surface saturée totale, en sommant 1’aire des pixels
saturés. Puis, en faisant varier le seuil, on obtient la courbe de distribution du pourcentage de surface
saturée en fonction de I’indice topographique (ex : pour le bassin versant de la Donga, Figure 48).
C’est donc bien cela qui nous intéresse dans le modéle REW-v4.0.

Dans TOPMODEL, T’altitude de la nappe est reliée par une relation linéaire a 1’indice
topographique et a la recharge. Mais, pour essayer de relier la formulation du modéle REW 4.0 a celle
de TOPMODEL, ce qui m’intéresse ici est de déterminer géométriquement et non dynamiquement, la
relation entre la hauteur de nappe et ’indice topographique, de fagon a ne pas inclure des éléments
variables dans le temps et dans 1’espace. Ainsi je vais chercher a relier le déficit moyen a 1’altitude de

la nappe.
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Figure 48 : Distribution cumulée de I'indice topographique sur le bassin de la Donga.

Si I’on raisonne a I’échelle du REW, il est possible de relier le déficit moyen a la capacité
disponible dans la zone non saturée, autrement dit a 1’épaisseur de la zone non saturée )" et au degré
moyen de saturation s“ de la zone non saturée. Néanmoins si nous introduisons ces deux
caractéristiques de la zone non saturée, la relation entre le déficit moyen et 1’altitude de la nappe n’est
plus univoque : deux combinaisons de y* et de s* peuvent conduire au méme déficit moyen sur le
REW. Ainsi le déficit moyen du REW sera considéré par I’intermédiaire de 1’épaisseur de la zone non
saturée )" (et de la porosité moyenne du REW & prise égale a la teneur en eau a saturation moyenne
6).

D’autre part, les indices topographiques ont été introduits pour la modélisation des transferts
latéraux dans la zone de subsurface. Ces écoulements ont généralement lieu dans les premiers meétres
du sol. Le déficit dont il est question dans TOPMODEL est bien celui qui correspond a cette zone ou
se produisent potentiellement ces écoulements et pas a I’ensemble du réservoir sol. Dans I’application
de ce concept au modele REW-v4.0, le lien entre la zone ou se produisent les écoulements latéraux et
le réservoir sol n’est pas évident. Sur le bassin versant de la Donga, I’épaisseur de zone non saturée
varie de plusieurs métres (de 0 a 10m environ) et il est peu probable que des écoulements latéraux se
produisent sur toute cette épaisseur. Il faut donc faire 1’hypothése d’une fraction o de la zone non
saturée sur laquelle se produisent les écoulements latéraux. On obtient alors une expression de la

forme :

Eq. 95 D, = a(sz ~(» +ZS))9S
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Si I’on se donne une valeur de M et de 0, on peut ensuite faire varier la valeur de )", pour
déterminer la distribution du pourcentage de surface saturée en fonction de la valeur seuil de I’indice
topographique. J’ai choisi par exemple de prendre un o de 0,1, pour prendre en compte une épaisseur
de sol de l'ordre du metre. Le parametre M aura pour valeur 0,032 (Saulnier, communication
personnelle).

Prenons I’exemple du REW 21, pour un découpage a I’ordre 3. Si I’on fait varier 1’épaisseur
de la zone non saturée entre 0 et 10 m, avec une teneur en eau a saturation égale a 0,3 ; on obtient par
’Eq. 95 un déficit moyen qui varie entre 0 et 0,3. L’indice topographique moyen vaut 11,3 sur ce
REW. Avec l’Eq. 94, on sait alors que 1’indice seuil varie entre 11,3 et 20,7. La distribution cumulée
de I’indice topographique sur le REW 21 fournit alors le pourcentage de surface saturée pour chaque

valeur du seuil (Figure 49).
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Figure 49 : Digtribution cumulée del’indice topographique sur le REW 21, découpage al’ordre 3

Sur cette distribution, on remarque que la méthode mise en place ne permet pas d’accéder a la

totalité des valeurs de «f : le maximum atteint est 0,47. La deuxiéme remarque que 1’on peut faire est

que si ’on change la valeur de 8, , la gamme de variation de I’indice seuil va elle aussi changer. Par
exemple, avec Q ¢gal a 0,1, I’indice seuil varie entre 11,3 et 14,5. L’allure de la courbe varie donc
selon la valeur de 8, . Ceci est illustré a la Figure 50 qui montre I’évolution de la fraction de surface

saturée pour deux valeurs de 8. (0,3 et 0,1). En paralléle est figurée la courbe issue de ’analyse des

altitudes du MNT.
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Figure 50 : Evolution dela fraction de surface saturée en fonction de I’ altitude de la nappe pour le REW
21 (ordre 3), étudiée avec le MNT (trait plein) ou a partir desindices topographiques pour deux valeurs de

0, (croix : 0,1; losanges: 0,3)

Ainsi la méthode géométrique envisagée pour relier I’indice topographique a la hauteur de

nappe n’a pas I’effet escompté. Tout d’abord, la forme de la courbe obtenue varie selon la valeur de

6. . Dans le cadre d’une étude de sensibilité a ce paramétre, la courbe doit donc étre déterminée pour

chaque nouvelle valeur de 6, . Ensuite, la méthode ne permet pas d’accéder a la totalité de la courbe. Il

faudrait pour cela envisager des épaisseur de zone non saturée qui soit négatives, autrement dit la
nappe passerait au dessus de 1’altitude moyenne du REW. Ceci n’est pas génant pour la modélisation
mais cela conduit a considérer des déficits négatifs, ce qui est peut-&tre moins acceptable. La dernicre
remarque que 1’on peut faire est que si on réussissait a obtenir une courbe de distribution compléte, il
faudrait, comme aux paragraphes précédents, étre capable de la formuler explicitement a partir des
caractéristiques géométriques du REW (cf. Equations 4 ou 5). On se retrouve alors avec le méme
probléme qu’au paragraphe précédent. L’utilisation des indices topographiques ne permet pas de

résoudre facilement le probléme de description de la liaison entre la surface saturée et la nappe.

Le lien entre I’indice topographique et la courbe que nous cherchons a décrire est cependant
bien réel. Moyennant quelques hypotheéses, il est possible de décrire cette courbe a I’aide des indices
topographiques. Cette approche semble donc prometteuse mais demanderait d’étre améliorée pour
pouvoir décrire la totalité¢ de la courbe. Il faudrait notamment reprendre la liaison entre le déficit et

I’épaisseur de la zone non saturée. L’utilisation de la teneur en eau a saturation est également un
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handicap dans la mesure ou cette grandeur valable a I’échelle du REW fera 1’objet d’une étude de
sensibilité (cf. paragraphe 4.2). Méme si je n’utiliserai pas les indices topographiques dans la suite de
la modélisation, cette étude a permis de souligner le lien qui existe entre le modele REW-v4.0 et un
concept bien connu en hydrologie que sont les indices topographiques, sur le plan de la liaison nappe /
zone non saturée.

Pour la suite, je retiendrai donc la formulation « min-max » permettant a la fois de bien décrire
cette liaison, a 1’échelle du bassin versant grace a 1’utilisation d’éléments géométriques des REWs, et
é¢galement a 1’échelle du REW, avec la détermination d’un parameétre p optimal par REW et donc la

possibilité de distribuer spatialement ce paramétre.

4.4 DETERMINATION DES COEFFICIENTS DE GEOMETRIE

HYDRAULIQUE DE LEOPOLD ET MADDOCK (1953)

Nous avons vu dans le chapitre consacré au modele REW-4.0, que les équations de géométrie
hydraulique proposées par Leopold et Maddock (1953) étaient utilisées pour déterminer a chaque pas
de temps le périmétre mouillé du lit P et la hauteur maximale dans le lit Y. L’algorithme de
détermination de ces deux grandeurs a été propos€ par Snell et Sivapalan (1995) et suppose la
connaissance des coefficients et des exposants des relations de Leopold et Maddock (1953). Ces
relations lient la largeur au miroir w', la lame d’eau moyenne )" et la vitesse v au débit Q" par des
relations exponentielles. La lame d’eau moyenne est la section mouillée réelle divisée par la largeur au

miroir réelle, donnant ainsi une lame d’eau moyenne qui serait celle d’un lit rectangulaire.

w=a(0)
Eq. 96 v =c(Qr)f
v=k(o)

Leopold et Maddock (1953) et Snell et Sivapalan (1995), entre autres, proposent des valeurs
pour les coefficients a, b, ¢, et les exposants f, k, n. Ces valeurs proviennent de calages sur des bassins
nord-américains ou néo-zélandais. Il me semblait donc intéressant de les déterminer pour le contexte
particulier du bassin versant de la Donga, dans la mesure du possible.

Ces 6 parametres sont définis non seulement en une station (ay, Cy, kg, by, f €t ng), mais
¢galement pour un parcours amont-aval du bassin (as,, s> kpvs Doy for €t 1p,). En une station, la courbe

de tarage et le profil en travers a la station suffisent pour déterminer tous les coefficients : pour chaque
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valeur de débit, on obtient un point de la courbe. Pour I’ensemble du bassin, la détermination des 6
parametres se fait a ’aide du débit moyen annuel de chaque sous-bassin (défini comme « le débit
atteint ou dépassé 1 jour sur 4 en moyenne sur une longue période » (Leopold et Maddock, 1953)). Ce
débit est difficile a déterminer pour les bassins dont les séries sont courtes, comme c’est notre cas sur
tous les sous-bassins de la Donga (une année de mesures). D’autre part, il faut un grand nombre de
sous-bassins pour bien décrire la courbe, chaque bassin ne donnant qu’un seul point. Cette méthode
suppose en outre qu’en un temps donné, les débits sur les différents sous-bassins soient de méme
fréquence (hypothése mise en défaut si I’on considére des pluviométries hétérogenes spatialement par
exemple). Dans ces circonstances il parait difficile d’obtenir les paramétres, pour 1’ensemble du
bassin. Je m’attacherai donc a la détermination de ces parameétres uniquement aux stations.

Prenons 1’exemple de 1’exutoire du bassin versant : la station de Donga Pont. La Figure 51

présente le profil en travers a cette station.

hauteur par rapport au fond (m)
N

AR

0 20 40 60 80

distance a la berge gauche (m)

Figure 51 : Profil en traversala station de Donga Pont

Ce profil permet de déterminer pour chaque hauteur d’eau, la section mouillée et la largeur au
miroir (et donc la hauteur moyenne) et avec la courbe de tarage de les relier au débit. Seuls les points
correspondant au lit mineur sont utilisés. On obtient alors les courbes de la Figure 52 représentant les
relations de Leopold et Maddock (1953). Le logarithme des équations Eq. 96 fournit des relations
linéaires ou la pente est ’exposant (b, f;;, ou ny) et 'ordonnée a 1’origine le logarithme du coefficient
(ay, cu, OU ky). Remarquons sur la Figure 52, le bon coefficient de détermination attestant de la

pertinence des relations Eq. 96.
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1.6

I y = 0.3172x + 0.8412
1.2 | R2=0.9557
o ¢ log(largeur)
. M log(hauteur)
0.8 | A log(vitesse) _|
0.4 -+ y = 0.4983x - 0.5547
I R? = 0.9958
0+
0[3 1.3 1.5 117
0.4 y = 0.1845x - 0.2866
i R? = 0.9477
0.8 &

log(Q)

Figure 52 : Relation de Leopold et Maddock (1953) pour la station de Donga Pont.

De fagon identique, nous pouvons déterminer les coefficients et les exposants des relations de
Leopold et Maddock (1953) pour toutes les stations limnimétriques du bassin versant de la Donga
(Tableau 14). Nous remarquons qu’excepté sur la section de Ara, les relations géométriques sont
relativement pertinentes dans la mesure ou la somme des exposants et le produit des coefficients

valent bien 1.

) exposants coefficients
Stations
b f n somme a c k produit

Donga 0.32 0.50 0.18 1.00 6.94 0.28 0.52 1.00
Nékété 0.08 0.41 0.51 1.00 12.48 0.46 0.18 1.04
Koua 0.15 0.62 0.23 1.00 10.73 0.26 0.36 1.00
Route de

0.10 0.93 -0.04 1.00 17.31 0.07 0.88 1.00
Kolokondé
Ara 0.48 0.23 0.41 1.12 3.05 1.49 0.21 0.97
Bokpérou 0.21 0.21 0.58 1.00 6.40 0.49 0.32 1.00

Tableau 14 : Coefficients et exposants desrelationsde L eopold et Maddock (1953) pour I’ensemble des

stations du bassin versant de la Donga
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La particularité de la station d’Ara vient de la forme de la section qui présente une
discontinuité importante du lit, créant en quelque sorte un lit mineur a étages (Figure 53). Cette
discontinuité se fait surtout sentir sur la relation liant la largeur du lit au débit, puisque le coefficient
de détermination n’est que de 0,885 si I’on utilise toute la série de hauteurs d’eau mesurées en 2002. Je
n’ai donc utilisé que les mesures pour laquelle la hauteur d’eau se situe dans la premiere partie du lit
mineur (h<0,50m). Ceci peut sembler une perte d’information importante. Cependant en 2002, la cote
maximale atteinte était de Im et cette cote n’a été atteinte qu’un seul jour en débit de pointe (le 4
octobre). La cote 0,5 m n’a été dépassée que 8 fois et toujours pendant moins de 2 heures. Ainsi le fait

de ne pas utiliser les cotes les plus hautes ne me semble pas préjudiciable.

— el

hauteur depuis le fond du lit (m)

O T T T T T
30 35 40 45 50 55 60

distance a la berge gauche (m)

Figure 53 : Section en traversala station de Ara

Leopold et Maddock (1953) proposent des intervalles pour les exposants en une station et une

valeur moyenne pour chacun :

b,0[0,03;0,59]  5,,= 0,26

Eq. 97 £,0[0,030,63] f,,= 0,40
n, 0[0,07;0,55] n,,= 0,34

moy

Les exposants que j’ai déterminés sont compris pour la plupart dans les intervalles proposés.
Les coefficients de la station sur la route de Kolokondé sortent un peu de ces intervalles, notamment
avec un exposant f;, trés fort et un exposant n, négatif. Aucune explication satisfaisante ne peut étre
trouvée dans 1’étude du profil en travers.

Comme souligné par Leopold et Maddock (1953) les exposants sont peu variables entre les

stations alors que les coefficients le sont beaucoup plus. Dans la pratique, les coefficients pour chaque
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brin seront recalculés par un algorithme proposé par Snell et Sivapalan (1995), en fonction des
coefficients valables a 1’échelle du bassin versant (a,,, ¢y, ks,), des exposants en une station (b, fy, 1)
et ceux valables a I’échelle du bassin versant (by,, /3., 15,)et des paramétres d’une relation liant le débit

moyen annuel a I’aire drainée :
Eq. 98 O=yM*

ou Q est le débit moyen annuel (au sens de Leopold et Maddock (1953)), M est 1’aire drainée, et Uy, et
W, sont les parametres de cette loi.

Plusieurs essais de détermination des paramétres U et (et des paramétres a, b, c, et f, k, n pour
I’ensemble du bassin ont été réalisés sans grand succes, du fait de I’impossibilité d’accéder au « débit
atteint ou dépassé 1 jour sur 4 en moyenne sur une longue période ». Toutefois le modéle montre une
faible sensibilité a I’ensemble de ces parameétres et la disponibilité de valeurs par défaut m’a permis

d’utiliser ces valeurs, a savoir :

b,, =0,50 a,, =7,09 g, =0,8
Eq. 99 £, =0,40 ¢, =0,23 Y, =2
n,, =0,10 k,, =0,61

Ainsi la détermination des coefficients des relations de géométrie hydraulique est délicate
lorsque 1’on posséde de courtes séries de données. Cependant, cette étude a permis de vérifier que les
valeurs par défaut étaient acceptables pour le bassin de la Donga. Pour la suite de la modélisation, je
ne conserverai que les exposants définis a la station de Donga Pont (6,~0,32, £;~0,5, n,~0,18), les
autres paramétres gardant les valeurs par défaut (Eq. 99). L’utilisation des exposants des autres
stations posait la question de définir pour chaque brin, a quelle station il fallait se référer. Etant donné
la faible variabilité des exposants et la faible sensibilité du modele a ces exposants, il ne m’a pas paru

opportun de considérer d’autres exposants que ceux définis pour la station de Donga Pont.
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4.5 CONCLUSION DU CHAPITRE

Nous avons vu dans ce chapitre comment utiliser au maximum les données pour déterminer
les paramétres du modele. Le découpage de 1’espace a partir du MNT souléve des questions liées au
volume total de sol disponible pour le stock d’eau. Le positionnement des stations de mesures sur les
REWSs met déja en exergue la difficulté de comparer les sorties du modele hydrologique a des mesures
réalisées sur le terrain.

A vpartir du découpage de I’espace et du travail préliminaire fait sur les propriétés
hydrodynamiques des sols, nous avons vu qu’il était possible de déterminer un paramétre de texture
moyen pour chaque REW et d’obtenir la distribution relative des parameétres de structure. L utilisation
d’une distribution permet ainsi de réduire a 2 le nombre de paramétre de sol & ajuster pour I’ensemble

du bassin versant. Nous verrons dans le chapitre suivant les bénéfices pour la modélisation d’un

ajustement de K ., et & . . La distribution des K .., et & est alors immédiate grace a la

V REW
détermination des coefficients de pondération faite ici.

Nous avons ensuite étudié un élément clé de la génération de débit dans la modélisation
hydrologique avec le modele REW-v4.0 : la liaison entre le pourcentage de surface saturée et la
hauteur de nappe. Une amélioration de la formulation proposée initialement par Reggiani et al. (2000)
a pu étre trouvée. L’utilisation des indices topographiques issus de TOPMODEL ne diminue pas les
difficultés mais permet un paralléle avec une approche largement connue en hydrologie.

Pour finir, nous avons tenté de déterminer les parameétres de géométrie hydraulique pour
constater que peu d’entre eux pouvaient 1I’étre de fagon certaine. Dans les années futures, de plus
grandes séries de données permettront de définir le débit moyen annuel (au sens de Leopold et

Maddock (1953)) et donc de déterminer les parameétres valables pour un parcours amont-aval du

bassin.
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5™ chapitre : Résultats de la modélisation
du bassin de la Donga avec le modele
REW-v4.0

Dans ce chapitre, nous nous proposons d'évaluer les simulations du modéle REW-v4.0 sur les
cinq années de mesures disponibles. Au chapitre précédent, nous avons essayé de déterminer le
maximum de paramétres du modele a I'aide des données disponibles. De méme, le positionnement des
points de mesure a été repéré par rapport a la discrétisation de I’espace faite par le modéle. La
distribution des paramétres et des entrées du modele a été préparée pour les tests de sensibilité du
modele a leur distribution dans l'espace. Afin d’évaluer I’impact de chaque paramétre ou de chaque
distribution, nous avons choisi d’utiliser une approche descendante pour la modélisation du bassin
versant de la Donga avec le modéle REW-v4.0. A partir d’une simulation de base ou tous les
paramétres et les entrées sont égaux sur I’ensemble des REWs, le modéle sera complexifié petit a petit
en introduisant la variabilité spatiale de ces parameétres ou de ces entrées. Pour évaluer I’impact de
chaque complexification, chaque paramétre, ou chaque distribution de paramétres, sera introduit pas a
pas et de maniére indépendante.

Une premiére partie est consacrée a la simulation de base (homogéne), au cours de laquelle je
m’attacherai a évaluer la modélisation a travers les débits a I’exutoire, mais aussi les débits aux
stations intermédiaires, 1’altitude de la nappe et ses variations au cours de la saison, la dynamique de la
zone non saturée et du degré de saturation et 1’évaporation sur le bassin ou sur les différents REWs.
Conformément a ce qui avait été annoncé dans le chapitre introductif, je mets ainsi en place une
validation (manuelle) multi-critéres pour évaluer la pertinence du modele REW-v4.0 dans Ia
représentation des différentes composantes du cycle hydrologique. Nous analyserons aussi dans cette
partie l'influence de la finesse du découpage en REWs (ordre 3 ou 2) sur les résultats des simulations.

Dans une deuxiéme partie, la complexification du mod¢le sera effectuée a travers la prise en
compte de la distribution spatiale des paramétres. Tout d’abord, le paramétre p, contrdlant la liaison
entre 1’altitude de la nappe et le pourcentage de surface saturée, sera distribu¢ sur chaque REW, en
utilisant la valeur optimale sur chacun (voir chapitre 4). Ensuite, les propriétés hydrodynamiques des
sols seront distribuées sur chaque REW selon les méthodes proposées précédemment. Pour finir, nous
évaluerons I'influence de la spatialisation des précipitations pour I’année 2002, seule année ou la

densité du réseau est suffisante pour I’envisager.
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Je souligne que I’expression « a ’ordre... » sera utilisé pour parler de la finesse du découpage.
Ainsi le découpage a I’ordre 3 est le plus grossier (23 REWs) et le découpage a I’ordre 2 contient 117
REWs.

5.1 MODELISATION HOMOGENE

Dans cette partie, tous les paramétres sont identiques sur les différents REWSs. La lame d’eau
journaliére en entrée du REW est une lame d’eau journaliére déterminée sur tout le bassin versant ;
elle est donc la méme pour tous les REWs. Dans un premier temps, les propriétés hydrodynamiques
des sols issues des essais d’infiltration en surface seront utilisées comme valeurs représentatives du
bassin. Néanmoins, les valeurs utilisées dans le modéle doivent refléter la variabilité tant horizontale
que verticale de ces propriétés. Nous savons que les sols du Bénin présentent une stratification
verticale marquée avec un horizon de surface assez poreux peu profond (de l'ordre de quelques métres)
surmontant un horizon altéré moins poreux mais beaucoup plus épais. C'est pourquoi, dans un
deuxiéme temps, nous ferons varier la teneur en eau a saturation et de la conductivité hydraulique a
saturation pour déterminer s'il est possible de trouver un jeu de valeurs a méme d'améliorer la
représentation du débit a I’exutoire mais aussi la dynamique de la nappe et de la zone non saturée au
cours de la saison. Enfin, une étude de sensibilité a I’ETP a été menée en étudiant la valeur d’un
coefficient correctif (tel que cela est proposé dans la méthode de la FAO) qui serait pertinent a

I’échelle du bassin versant.

5.1.1 Utilisation des propriétés hydrodynamiques des sols, mesur ées

en surface:

La simulation de base s'appuie sur les données de sols mesurées en surface. J’ai voulu ici
évaluer si les paramétres mesurés en surface étaient valables pour 1’ensemble de la zone non saturée en
¢tudiant la simulation du bassin versant du point de vue des débits a I’exutoire, mais aussi des hauteurs
de nappe ou du degré de saturation. La porosité et la conductivité hydraulique a saturation de la zone
saturée sont égales a celles de la zone non saturée, a savoir respectivement 0,3 m’.m> et 1.10° m.s™.
Les critéres d’évaluation sont calculés sur les années 1999-2000.

La Figure 54 montre le débit journalier a I’exutoire pour les années 1999 et 2000 et une
simulation sur des REWs a l'ordre 3. L’efficience sur la racine des débits journaliers vaut 0,35. Le
débit simulé est largement surestimé en début de saison. Alors que sur le bassin, des écoulements ne

sont observés qu’apres un décalage de prés de 3 mois par rapport au début de la saison des pluies, le
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modeéle simule des écoulements dés les premicres pluies. De plus, au coeur de la saison des pluies, les

pics de crues ne sont pas bien reproduits.
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Figure 54 : Débitsjournaliers observés et simulés (1999-2000), en utilisant les propriétés

hydrodynamiques des sols mesur ées en surface et un découpage selon I’ordre 3 de Strahler.

Au pas de temps décadaire (Figure 55), Defficience sur la racine des volumes n’est que
légérement supérieure a celle du pas de temps journalier : 0,40. La surestimation du début de la saison
est particuliérement frappante. On note aussi que le coeur de la saison des pluies est mal reproduit,
avec une forte sous-estimation des volumes décadaires. Seule la récession des débits est relativement
bien simulée. Malgré ces imperfections, a 1’échelle de 1’année, le volume écoulé est 1égérement
surestimé mais globalement bien simulé avec une efficience de 0,92 sur le volume journalier cumulé
(Figure 56). La surestimation du début de saison est compensée par la sous-estimation de la fin de
saison. Ceci atteste d’une mauvaise répartition des volumes écoulés au cours de 1’année mais d’un

volume total d’écoulement plutot bien évalué.

- 153 -



~x10

i 1 N
— volume mesuré |
===+ yolume simule |

L
T

L
n
L]

Lad
T

-
(5]
1

R

[}
L

[ —

—
L
L]

Volume décadaire écoulé (m)

=
n
L]

- -

0 30 40 S0 &0 70 80
Decades (1999-2000)

=]
]
5

Figure 55 : Volume décadaires écoulés mesur és et simulés (1999-2000) en utilisant les propriétés
hydrodynamiques des sols mesur ées en surface et un découpage selon I'ordre 3 de Strahler.
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Figure 56 : Volumejournalier cumulé observé et simulé (1999-2000) en utilisant les propriétés

hydrodynamiques des sols mesur ées en surface et un découpage selon I'ordre 3 de Strahler.
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Les variations du niveau de nappes sont trés faibles quel que soit I’ordre de découpage ou le
REW considéré. L’amplitude annuelle de la nappe ne dépasse jamais 1 m et est donc grandement sous-
estimée par rapport aux mesures réalisées dans les puits villageois. Rappelons que 1’amplitude
observée dans les puits est de I’ordre de la dizaine de métres (cf. chapitre 2).

Méme si nous ne possédons pas pour I’instant de mesures précises de la saturation des sols, les
observations sur le terrain montrent que les sols sont trés proches de la saturation en fin de saison
humide. En fin de saison séche, les sols sont secs et il est probable que le degré de saturation du sol
soit alors tres faible. Ceci n’est pas reproduit par le modele, en utilisant les propriétés
hydrodynamiques des sols mesurées en surface. Le degré de saturation de la zone U du REW varie peu
au cours de la saison et est globalement ¢levé entre 0,6 et 0,8 a ’ordre 3 et entre 0,4 et 0,7 a 1’ordre 2.
Le modé¢le ne permet ni de reproduire les états proches de la saturation en fin de saison des pluies, ni

les états proches de 1’asséchement en fin de saison seche.

Ainsi la représentation du bassin versant que nous pouvons faire en utilisant les propriétés
hydrodynamiques des sols mesurées en surface n’est pas satisfaisante au regard des informations
disponibles, méme si elles sont qualitatives, dans une optique de meilleure compréhension des
processus que nous souhaitons acquérir sur le bassin versant. Le début des écoulements deés les
premieres pluies est particulierement préjudiciable & notre étude dans la mesure ou le décalage entre
les précipitations et les écoulements semble étre une des caractéristiques majeures de la zone d’étude.
La simulation d’une amplitude faible de la nappe en tout point du bassin versant montre que notre
représentation du fonctionnement du bassin n’est pas réaliste. En parallele, la variation de saturation
de la zone non saturée au cours de I’année est assez mal représentée. Reproduire aux moins ces
différentes caractéristiques des écoulements est un pré-requis si on veut pouvoir utiliser le modele
comme appui a la compréhension du fonctionnement du bassin. Le croisement de ces différentes
¢valuations laisse penser que les premicres pluies ne parviennent pas a humidifier la zone non saturée
et donc a contribuer a la recharge de la nappe. Au contraire, elles sont directement transformées en
¢coulement de surface. Ceci pourrait s’expliquer par un trop grand réservoir sol ou une capacité
d’infiltration trop faible a I’échelle du REW.

Il devient alors évident que I’utilisation des valeurs de surface des paramétres de sols ne
conduit pas a une représentation réaliste du fonctionnement du bassin versant. Les mesures faites en
surface ne reflétent pas la décroissance avec la profondeur de la teneur en eau a saturation &, et la
conductivité hydraulique a saturation K. L’idéal serait de pouvoir déterminer un &, et un K; équivalent
sur la verticale, afin de reproduire le fonctionnement global de toute la zone non saturée et pas
uniquement de la surface. Les premiéres mesures des parametres en profondeur ont commencé en
2004 mais n’étaient pas disponibles pour ce travail. Je me propose alors de réaliser une étude de
sensibilité sur ces propriétés des sols, afin de déterminer si on peut trouver un jeu de valeurs

permettant une meilleure représentation, méme qualitative des processus (écoulements, nappe,
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humidité des sols). Il s'agit donc de voir s'il existe des valeurs équivalentes sur la profondeur des deux
parametres de structure que sont la teneur en eau a saturation &, et la conductivité hydraulique a
saturation K, qui permettraient de mieux simuler I’amplitude de la nappe et la saturation progressive

de la zone non saturée et voir I’influence que cela peut avoir sur les écoulements de surface.

5.1.2 Versunediminution dela capacité du réservoir sol ?

Pour des raisons d'efficacité, I'étude de sensibilité sur &, et K a été menée sur les années 1999
et 2000. I1 ne s'agit pas, dans cette phase exploratoire d'une étude compléte, mais d'une analyse
"manuelle" destinée essentiellement a déterminer si le modéle répond a des variations de ces
parametres. J’ai évalué l'influence de ces modifications de maniére quantitative (calcul de l'efficience
sur la racine des débits journaliers) pour les débits a 1’exutoire de 1999 et 2000 et de maniére plus
qualitative sur les hauteurs de nappe et le degré de saturation. Le choix des années 1999 et 2000 a été
dicté par ’enchainement d’une année excédentaire et d’une année déficitaire. L’ utilisation des deux
premieres années (1998 et 1999) aurait conduit a une analyse sur des années plutdt excédentaires et
une analyse sur 2000-2002 & une étude sur les trois années plutdt séches, ce qui ne semblait pas
optimal. Dans cette analyse, les deux paramétres & et K sont identiques REW a REW et sont donc
homogenes sur tout le bassin. Pour délimiter une gamme de valeurs possibles, je me suis appuyée sur
des ordres de grandeurs de ces paramétres utilisés par les hydrogéologues au Sahel (Leduc,
communication personnelle) : la porosité des altérites varie de 1 a 5% (voire jusqu’a 10%), ce qui
correspond a des valeurs bien inférieures a celles obtenues en surface (entre 26% et 69%). Au Sahel, la
conductivité hydraulique a saturation des altérites a été estimée autour de 10”° m.s™. En surface, nous
avions évalué la valeur représentative a 10° m.s™, soit un ordre de grandeur plus faible. Toutefois les
valeurs étaient situées entre 1.10* m.s™ et 5.10° m.s™. J’ai ainsi fait une étude de sensibilité du modéle
aux paramétres 6, et K, ; en faisant varier la teneur en eau a saturation entre 0,6 et 0,02 m’.m™ (par pas
de 0,1 au départ puis 0,01 pour les valeurs faibles) et la conductivité hydraulique a saturation entre
1.10° m.s™ et 1.107 m.s™ (par pas d’un demi ordre de grandeur puis en affinant par pas d’un dixiéme
d’ordre de grandeur). Afin de repérer 1’effet de chacun des deux paramétres, je les ai fait varier
séparément. L'analyse a été menée conjointement pour les deux ordres de découpages choisis afin de

mettre en évidence un éventuel effet d'échelle sur les valeurs "optimales" des paramétres.
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5.1.2.1 Peut-on trouver des valeurs de Ks et 6 permettant de mieux simuler les débits &
I"exutoire de 1999 et 2000 ?

L'analyse de sensibilit¢ sur la conductivit¢é hydraulique a saturation fait ressortir des
différences sur les valeurs optimales (au sens de l'efficience sur la racine des débits) selon 1’échelle
c’est-a-dire selon 1’ordre de découpage. Alors qu’a l’ordre 3, la valeur optimale de K, vaut
5.10°m.s™ ; elle vaut 1.10° m.s™ a I’ordre 2. Remarquons que ces valeurs sont dans les gammes des
valeurs mesurées et intermédiaires entre la valeur des altérites et celle de surface. La différence selon
I'ordre du découpage illustre la nécessité de déterminer un K pertinent a une échelle donnée. On peut
faire ici le parall¢le avec 1’étude de Saulnier (1996) qui montrait que la valeur de la conductivité
hydraulique a la surface du sol K, dans TOPMODEL double si 1’on double la résolution du MNT. Ici,
la résolution du MNT est inchangée mais la surface moyenne des REWs est divisée par 5 lorsque 1’on
passe de I’ordre 3 & I’ordre 2. Une décroissance de K d’un facteur 2 n’est donc pas trés importante au
vu de celle constatée par Saulnier (1996). Le K, déterminé a 1’ordre 3 est plus faible que celui de
I’ordre 2 ce qui signifierait que la capacité d’infiltration doit étre d’autant plus faible que la surface
moyenne des REWs est grande. Toutefois, les flux d’infiltration par unité de surface entre les deux
ordres sont identiques ce qui montre que I’infiltration est dirigée par un effet de taille des surfaces.

Au contraire de K, la teneur en eau a saturation optimale est égale entre 1’ordre 2 et I’ordre 3.
Une faible valeur moyenne de 6, est ainsi déterminée : 0,03 m’.m™. La valeur optimale peut sembler
trés faible par rapport aux mesures réalisées en surface (moins de 10% de la valeur), mais elle est en
accord avec la gamme de valeurs proposées par les hydrogéologues travaillant sur les altérites
sahéliennes. Cette forte diminution de &, entraine une réduction importante de la capacité de stockage
dans le sol. Elle est en accord avec les épaisseurs des couches observées, en région sahélienne tout du
moins ; puisque I’horizon de surface ne fait que 2 m d’épaisseur alors que les altérites sont présente
sur une dizaine de métres. La couche d’altérites est donc la plus épaisse. Une diminution de la capacité
de stockage va dans le sens de la prépondérance des altérites.

Nous avons vu au chapitre précédent qu’il n’était pas possible de réduire 1’épaisseur de sol,
notamment a 1’ordre 3. La diminution de &, et donc de la porosité permet de combler cette défaillance
dans D’initialisation. Elle confirme l'importance sur les résultats de la spécification de la taille des
réservoirs. Ce point nécessitera une réflexion plus approfondie pour les applications futures, afin de
déterminer des régles permettant leur estimation sur d'autres bassins. Ce fort effet "géométrique"
s'explique aussi par la représentation trés simplifiée (réservoir) de la zone non saturée dans cette
premiere version. Nous pouvons espérer qu'une représentation plus réaliste, permettant de représenter
explicitement les différents horizons et leurs propriétés hydrodynamiques permettra de s'affranchir de

cette dépendance.
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L'analyse de sensibilité sur les propriétés du sol montre donc qu'il est possible de déterminer
un jeu de valeurs qui améliore des performances globale du mode¢le, aussi bien a I’ordre 2 qu’a I’ordre
3. Pour I’exemple de I"ordre 3, I’efficience sur la racine des débits journaliers vaut 0,53 a I’ordre 3
alors qu’elle ne valait que 0,35 auparavant. Sur les volumes décadaires, 1’amélioration de I’efficience
est également conséquente : elle passe de 0,40 a 0,57. Quel que soit I’ordre de découpage envisagé, on
peut trouver des parameétres de sols permettant une meilleure répartition des écoulements au cours de
la saison. Les écoulements de début de saison sont significativement réduits et les pics du cceur de la
saison sont mieux représentés. Ceci est illustré a la Figure 57 avec les volumes décadaires a I’ordre 3.
Cette figure est a comparer a la Figure 55 (p.154).
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Figure 57 : Volume décadair es (1999-2000) apr és ajustement des propriétés hydr odynamiques des sols
(ordred)

Les écoulements de début de saison sont du méme ordre de grandeur pour les deux ordres de
découpage (Figure 57 et Figure 58). L’efficience sur la racine des débits journaliers vaut 0,55 a l'ordre
2 contre 0,57 a l'ordre 3. L’efficience sur la racine des volumes décadaires vaut 0,63 a l'ordre 2 et 0,53
a l'ordre 3. On remarque une différence importante sur les pics décadaires ainsi que sur la fin de la
saison. Alors qu’a I’ordre 3 le découpage en deux pics marqués en 1999 est simulé en un seul pic,
’utilisation d’un découpage plus fin permet de différencier les deux temps de la saison 1999. Pour

I’année 2000, malgré I’absence de pic, ’ordre 2 semble conduire a une meilleure représentation
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temporelle des écoulements. La récession des écoulements en fin de saison des pluies est mieux
représentée a ’ordre 2 qu’a I’ordre 3 pour les 2 années : les écoulements sont alors plus étalés avec un
découpage a I’ordre 3. Il semble alors qu’un découpage plus fin est pertinent pour bien représenter la
répartition des écoulements au cceur de la saison et la récession des écoulements a partir de fin
octobre.
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Figure 58 : Volume décadair es (1999-2000) apr és ajustement des propriétés hydr odynamiques des sols
(ordre2)

Pour finir, notons que l'ajustement des propriétés hydrodynamiques des sols a pour effet
d’augmenter la surestimation du volume annuel écoulé. En conséquence, a I’ordre 3, I’efficience sur la
racine du volume journalier cumulé, qui était avant calage de 0,92 diminue a 0,83. En revanche, a

I’ordre 2, cette méme efficience est plutoét meilleure avec un score de 0,94.
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5.1.2.2 Effet sur I'amplitude de la nappe

L’amplitude de la nappe se trouve fortement améliorée par une porosité effective plus faible :
elle passe de moins de 1 m en moyenne a preés de 10 m sur certains REWSs. La Figure 59 montre pour
I’exemple de I’ordre 3, ’amplitude de la nappe pour les REW 1, 9, 14, 17 et 20 (cf. position des
REWS a la Figure 40, p.117). La pluie est également figurée. On peut ainsi observer le décalage
temporel entre le début des précipitations et la remontée de la nappe. Le décalage simulé est de pres de
100 jours, ce qui est un peu plus long que le décalage observé. Je reviendrai plus tard sur la

comparaison des altitudes de nappes simulées et observées et les problémes qui se posent (section

5.1.5).
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Figure 59 : Amplitude de la nappe (1999 et 2000) pour le REW 9 (traitspleins) et le REW 17 (pointillés), a

I'ordre 3.

5.1.2.3 Effet sur I’évolution de la saturation

La diminution de la capacité de stockage du sol a aussi un effet important sur la dynamique de

la zone non saturée : la variation du degré de saturation au cours de I’année semble plus réaliste
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qu’auparavant. La Figure 60 montre que le degré de saturation prend maintenant toutes les valeurs
entre 0,1 et 1. Le contraste entre la saison des pluies et la fin de la saison séche est bien marqué et
donc plus réaliste. Rappelons qu’avec les valeurs de surface des paramétres, le degré de saturation
variait peu entre la saison séche et la saison des pluies (section 5.1.1), avec des valeurs globalement
¢levées.

A la différence de la zone saturée, ’augmentation de I’humidité du sol débute des les
premiéres pluies. La premiére pluie de 1999 n’est pas suffisante pour amorcer une constante
augmentation du degré de saturation du sol mais on note néanmoins une augmentation passagere
autour du jour 50. Le degré de saturation diminue a nouveau jusqu’a I’installation compléte de la
saison des pluies. Ensuite, le degré de saturation augmente rapidement. De mi-aolit & mi-octobre (jour
230 a 290), la zone non saturée est trés proche ou égale a la saturation.

Ainsi '¢tude de sensibilité sur les parameétres de sols montre qu'il est possible d’obtenir une
meilleure représentation de 1’évolution du degré de saturation de la zone non saturée. Des propriétés
hydrodynamiques proches de celles des couches profondes d’altérites semblent donc plus appropriées
pour représenter le fonctionnement de la zone non saturée que les valeurs estimées depuis les mesures

de surface.
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Figure 60 : Evolution du degr é de saturation de la zone non satur ée avant et apr és ajustement des

propriétés hydrodynamiques des sols (ordre 3).
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La comparaison des degrés de saturation entre les ordres de découpage pose des problémes de
représentativité des REWs de I'ordre 2, plus petits. En effet, la surface occupée par les REWs de
I’ordre 3 étant en moyenne cing fois plus grande que celle occupée par un REW de I'ordre 2, la
comparaison ne peut étre directe et les degrés de saturation a ’ordre 2 doivent &tre agrégés et
moyennés avant de les comparer a ceux de 1’ordre 3. Les deux figures suivantes montrent 1’évolution
des degrés de saturation des REWs 1 et 14 de I’ordre 3. Le degré de saturation a 1’ordre 2 a été obtenu
en moyennant les degrés des REWs de I’ordre 2 (pour le REW 1: REW 1, REW 2 et REW 117 ; pour
le REW 14 : les REW 37 a 45).
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Figure 61 : Evolution du degré de saturation du REW 1
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Figure 62 : Evolution du degré de saturation du REW 14

On montre ainsi que le degré de saturation de la zone non saturée est globalement plus fort a
I’ordre 3 qu’a l'ordre 2, ce qui avait déja été observé avant [’ajustement des propriétés
hydrodynamiques des sols. Pour le REW 1, la différence tient surtout dans la valeur maximale atteinte
en fin de saison des pluies. Pour le REW 14 en revanche, c’est tout au long de la saison que le degré

de saturation est plus élevé avec un découpage a I’ordre 3 qu’avec un découpage a 1’ordre 2.

Bien que cette étude de sensibilité ne soit pas compléte en terme de gamme de valeurs
explorées (puisque non automatique) ; il est fort peu probable qu’un autre jeu de parametres avec des
valeurs treés différentes conduisent aux mémes résultats. Une efficience équivalente sur le débit a
I’exutoire ou les volumes écoulés doit pouvoir étre atteinte avec un jeu de parametre différent. Mais la
combinaison des critéres (méme qualitatifs) sur les débits, I’amplitude de la nappe et le degré de
saturation de la zone non saturée est peut-étre le signe du caractére "unique" du jeu de parametre

retenu.
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5.1.3 Sensibiliteal’ETP:

Dans cette région soudanienne, une des grandes interrogations concerne la part de
I’évapotranspiration dans le bilan hydrologique. Nous avons vu dans le chapitre consacré aux données
que I’évaluation de I’ETP sur le bassin pouvait étre sujette a de larges erreurs. Avant 2002, seule la
station de Parakou (a 130km a I’Est du bassin versant) est disponible pour déterminer une ETP. Cette
station n’est pas implantée sur une surface de gazon bien irrigué (tel que cela est préconisé dans la
méthode FAO). En 2002, méme si la station de Djougou est située sur le bassin versant, les problémes
sont les mémes : I’emplacement et ['unicité de la station induisent de grandes imprécisions dans la
détermination de I’ETP. De plus, ’ETP calculée par la méthode de la FAO demande a étre corrigée
par des coefficients culturaux, fonction des plantes et du stress hydrique qu’elles subissent. Ces
coefficients sont particulierement difficiles a définir a de grandes échelles et sur des couverts
hétérogeénes qui plus est naturels. En paralléle la surestimation globale des volumes écoulés a
I’exutoire (section 5.1.2.1) laisse envisager qu’une composante du cycle hydrologique est sous-estimée
au profit des écoulements de surface. J’ai ainsi cherché a faire une analyse de sensibilité a ’ETP en
essayant de déterminer un facteur multiplicatif de ETP qui serait pertinent a 1’échelle du bassin
versant, dans le sens ou il représenterait un coefficient cultural moyen. Cette analyse a porté
essentiellement sur les débits et volumes a I’exutoire, en utilisant un facteur allant de 1 a 2,5 ; mais
¢galement sur I’amplitude de la nappe ou du degré de saturation de la zone non saturée. J’ai mené cette
¢tude sur I’ensemble des années disponibles, a savoir 1998 a 2002, tout en conservant les propriétés
hydrodynamiques des sols conduisant aux résultats les plus satisfaisants sur les années 1999 et 2000

(cf. section 5.1.2).

5.1.3.1 Sensihilité a un coefficient cultural

La modification de 'ETP par un facteur multiplicatif allant de 1 a 2,5 ne change pas
significativement 1’amplitude de la nappe ou le décalage temporel de sa remontée. Le degré de
saturation de la zone non saturée est quant a lui légeérement diminué en saison seche mais pas non plus
de facon significative (de I’ordre de 5%).

En revanche I’influence sur les débits journaliers et les volumes écoulés décadaires, mensuels
ou annuels est notable. Le Tableau 15 montre les efficiences sur les débits journaliers, les volumes
décadaires et mensuels (calculées sur les racines) ainsi que I’erreur quadratique moyenne calculée sur
la racine du volume journalier cumulé (en m*?) pour la période 1998-2002, a I’ordre 3 et a I’ordre 2,

lorsque 1’on fait varier le coefficient multiplicatif de I’ETP.
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ordre 2 ordre 3

Efficience débit journalier
1ETP 0.55 0.51
1.5ETP 0.57 0.58
2ETP 0.54 0.57
2.5ETP 0.45 0.49

Efficience volume décadaire

1ETP 0.62 0.55
1.5ETP 0.65 0.63
2ETP 0.63 0.64
2.5ETP 0.39 0.57

Efficience volume mensuel
1ETP 0.34 0.58
1.5ETP 0.70 0.93
2ETP 0.83 0.97
2.5ETP 0.88 0.98

RMSE volume annuel cumulé

1ETP 73218| 162465
1.5ETP 23258 67943
2ETP 32571 15646
2.5ETP 70312 63569

Tableau 15 : Influence du facteur multiplicatif del’ETP sur lesdébitsjournaliers et les volumes,

décadaires, mensuels et cumulés (RM SE en m?).

L’augmentation de ’ETP jusqu’a 50% permet d’améliorer globalement 1’efficience sur le
volume écoulé au cours de la saison, mais aussi a un pas de temps mensuel, décadaire et journalier,
quel que soit I’ordre de découpage choisi. La multiplication par deux de I’ETP conduit, a I’ordre 3, &
une diminution plus importante de ’erreur quadratique moyenne sur le volume écoulé (15646 m®*
contre 162465 m®” initialement). Néanmoins, 1’efficience sur les volumes décadaires et mensuels n’est
que faiblement améliorée et I’efficience sur les débits journaliers est méme légérement diminuée. A
I’ordre 2, seule I’efficience sur les volumes mensuels est améliorée par la multiplication de ’ETP par
2, tous les autres criteres étant détériorés par rapport a une multiplication par 1,5. Il semble donc que
d’un point de vue global a 1’échelle des 5 années de simulations, la multiplication de ’ETP par 1,5
permette d’améliorer la représentation des débits et volumes écoulés a 1’exutoire aux différents pas de
temps et pour les deux niveaux de découpages.

A titre d’illustration, les Figure 63 et Figure 64 montrent les volumes décadaires pour 1’ordre 3
et ’ordre 2 (ici ’ETP est multipliée par 1,5). Comme au paragraphe 5.1.2.1, malgré 1’augmentation de
I’ETP, on retrouve une saison plus étalée lorsqu’on utilise un découpage a I'ordre 3 qu’avec un
découpage a I’ordre 2. En revanche, pour les deux niveaux de découpage, la multiplication de I’ETP
permet encore de réduire les écoulements en début de saison. Néanmoins les écoulements du ceeur de
la saison se trouvent également diminués. Une augmentation plus importante de I’ETP a pour effet de

réduire encore les écoulements de début de saison mais aussi ceux du cceur de la saison des pluies.

- 165 -



L’efficience globale sur la saison s’en trouve alors réduite. Un coefficient de 1,5 est donc un

compromis pour une représentation correcte de 1’ensemble de la saison.
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Figure 63 : Volumes décadair es (1998-2002) obser vés et smulés avec la valeur initialedel’ETP (exemple
del’ordre 3)

Rappelons que ce coefficient est lié¢ a la végétation, a son stade de développement et au stress
hydrique qu’elle subit (FAO, 1998). 1l serait donc possible de faire varier ce coefficient au cours de la
saison. Mais 1’analyse précédente montre qu’il faudrait un coefficient plus fort en début qu’en fin de
saison ; ce qui est contradictoire avec le développement de la végétation. Un coefficient plus fort en
début de saison se justifierait par une forte ETP sur sol nu induite par un rayonnement net et une
température de surface localement élevés. Ceci est néanmoins peu probable puisqu’en saison seche, le

sol encore sec induit un albédo plus fort et donc un rayonnement net plus faible.
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Figure 64 : Volumes décadair es (1998-2002) observés et lorsque la valeur del’ETP est multipliée par 1.5
(exempledel’ordre 2)

Regardons maintenant année par année 1’effet du coefficient multiplicatif. Le Tableau 16
propose les efficiences sur les racines des débits journaliers, des volumes décadaires et mensuels, pour
chaque année et chaque niveau de découpage lorsque ’on fait varier ’ETP. Pour les années 1998,
2000 et 2002, quel que soit I’ordre de découpage ou le pas de temps sur lequel sont calculées les
efficiences, un coefficient multiplicatif de ’ETP de 2 conduit une diminution des performances du
mode¢le par rapport a un coefficient de 1,5. Au contraire, pour les années 1999 et 2001, un coefficient
de 2 conduit a une légere amélioration par rapport a un coefficient de 1,5 (par exemple a I’ordre 3, au
pas de temps journalier pour 2001, 1’efficience passe de 0,56 a 0,61). Cependant, 1’amélioration n’est
pas trés importante, uniquement quelques points sur 1’efficience. Les années 2000 et 2002 sont plutdt
séches ; alors que 1998 est une année plutdét humide. Les années 1999 et 2001 sont respectivement
plutét humide et plutdt séche. On notera ainsi que le coefficient multiplicatif le mieux adapté aux

années ne semble pas dépendre du caractere sec ou humide de I’année considérée.
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ordre 2 ordre 3
journalier |décadaire | mensuel |journalier |décadaire | mensuel
1998
1ETP 0.58 0.66 0.74 0.56 0.59 0.65
1.5ETP 0.57 0.66 0.74 0.61 0.65 0.71
2ETP 0.52 0.60 0.68 0.59 0.64 0.70
2.5ETP 0.37 0.45 0.53 0.47 0.52 0.59
1999
1ETP 0.58 0.63 0.67 0.55 0.59 0.61
1.5ETP 0.64 0.70 0.73 0.64 0.69 0.71
2ETP 0.67 0.73 0.76 0.68 0.73 0.76
2.5ETP 0.65 0.72 0.74 0.68 0.73 0.76
2000
1ETP 0.50 0.63 0.68 0.44 0.52 0.56
1.5ETP 0.48 0.63 0.69 0.47 0.58 0.64
2ETP 0.39 0.55 0.63 0.42 0.55 0.63
2.5ETP 0.20 0.39 0.46 0.27 0.42 0.49
2001
1ETP 0.55 0.61 0.66 0.47 0.51 0.53
1.5ETP 0.60 0.66 0.71 0.56 0.62 0.64
2ETP 0.62 0.69 0.74 0.61 0.68 0.71
2.5ETP 0.60 0.68 0.72 0.60 0.69 0.72
2002
1ETP 0.48 0.52 0.55 0.43 0.43 0.45
1.5ETP 0.45 0.49 0.52 0.43 0.45 0.46
2ETP 0.27 0.29 0.32 0.24 0.25 0.22
2.5ETP -0.10 -0.14 -0.12 -0.14 -0.16 -0.22

Tableau 16 : Efficience sur lesdébitsjournaliers, les volumes décadaires et les volumes mensuels, par

année

Ainsi, un coefficient multiplicatif de 1,5 semble étre un bon compromis, entre les années, les
¢échelles de temps, le niveau de découpage et la répartition des écoulements au cours de la saison. C’est
celui que nous retiendrons pour la suite des études de sensibilité.

Pour aller plus loin dans la discussion, il faudrait étre capable de valider sur le terrain la valeur
d’un tel coefficient, a partir de mesures d’évaporation. Localement, il faudrait pour cela mesurer sur
plusieurs types de végétation (au moins sur les groupes dominants) les variables climatiques
permettant le calcul de PETP. Le suivi du bilan hydrique d’une parcelle a 1’échelle de la saison
permettra de déterminer le coefficient cultural propre de la végétation de la parcelle, voire son
évolution au cours de la saison. Rappelons que I’instrumentation, en cours d’installation sur 4 ou 5
groupes fonctionnels de végétation, permettra ce type de validation locale des coefficients culturaux. A
des échelles plus grandes que la parcelle homogéne, la détermination des coefficients culturaux est
délicate. L’utilisation d’un scintillomeétre, prévue pendant la période SOP, permettra d’accéder a

I’évaporation et la transpiration réelle d’un versant, éventuellement hétérogéne si la végétation
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aérienne n’est pas trop €élevée. La modélisation de ce versant devrait permettre de déterminer alors son
coefficient cultural. A 1’échelle du bassin, la mesure de 1’évapotranspiration réelle n’est pas possible.
La validation du coefficient cultural devra se faire par une mise a 1’échelle des coefficients locaux
pour tenir compte de tous les couverts végétaux présents sur le bassin. Une modélisation fine des
phénomeénes de la zone non saturée, prenant en compte explicitement le sol nu et la végétation, sera

alors nécessaire pour représenter cette hétérogénéité des couverts.

5.1.3.2 Cumul d' évaporation al’échelle du bassin versant.

Il est évident que le coefficient multiplicatif de I’ETP va avoir une influence sur le cumul
d’évaporation, a I’échelle du REW mais aussi a 1’échelle du bassin versant. La méconnaissance de
cette composante du fonctionnement hydrologique du bassin versant ne nous a malheureusement pas
permis de déterminer le coefficient multiplicatif a partir de mesure d’évaporation. Néanmoins, nous
pouvons évaluer I’évaporation cumulée a 1’échelle du bassin versant pour les différentes années et les
différentes valeurs du coefficient, selon les ordres du découpage (Tableau 17). On remarque tout
d’abord que I’utilisation d’un découpage a I’ordre 3 conduit systématiquement a un cumul
d’évaporation supérieure en moyenne de 15% a celui obtenu avec un découpage a 1’ordre 2. Rappelons
que le degré de saturation a 1’ordre 3 est plus élevé que celui obtenu avec un découpage a 1’ordre 2,
notamment durant la saison des pluies (section 5.1.2.3). Or I’évaporation de la zone non saturée est
directement reliée au degré de saturation du REW (chapitre 3).

D’autre part, I’augmentation de ’ETP de 50% ne signifie pas que le cumul d’évaporation va
étre lui aussi augmenté de 50% : pour toutes les années et quel que soit I’ordre, I’augmentation du
cumul d’évaporation qui s’en suit est d’environ 25%. De méme 1’augmentation de 100% de ’ETP

conduit a une augmentation de 40% du cumul d’évaporation sur le bassin.

1ETP 1.5ETP 2ETP
ordre2 ordre3 |ordre2 ordre3 |ordre2 ordre3
1998| 546 661 684 803 812 907
1999| 595 706 738 880 862 1018
2000| 536 650 657 775 758 875
2001| 552 681 673 804 776 891
20021 594 695 731 823 839 911
total sur 5 ans| 2823 3393 3483 4085 4046 4601

valeur du coefficient multiplicatif del’ETP
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Tableau 17 : Cumul d’évaporation (en mm) a |’ échelle du bassin versant selon I’ ordre de découpage et la




Si I’on conserve un coefficient de 1,5 tel que cela a été déterminé au paragraphe précédent, on
peut établir des cartes d’évaporation pour chaque niveau de découpage. Pour ’année 2002, la Figure
65 montre la carte obtenue pour 1’ordre 3 ; la Figure 66 celle pour I'ordre 2. Comme tous les
paramétres et les entrées du modéle sont homogenes sur les REWs, la seule explication possible de
cette distribution tient dans la géométrie des REWs. Sur la Figure 65, on remarque que des REWs de
surface tres variées donnent des cumuls d’évaporation treés proches : par exemple le REW 5 et le REW
11 conduisent respectivement a des cumuls de 881 mm et 878 mm (par unité de surface) alors que
leurs surfaces valent respectivement 77 km” et 8,6 km’. La surface du REW n’explique donc pas
complétement le cumul d’évaporation simulé. De méme, le cumul d’évaporation n’est que faiblement

corrélé au volume de sol du REW, c'est-a-dire au produit épaisseur x surface.

400 - 474 mm
474 - 553 mm
554 - 832 mm
[ ]e33-711mm
[ 712 - 790 mm
B 51 - 870 mm
Bl 7 -242mm
Il =50 - 1028 mm
Bl 1025- 1107 mm
Bl 10z - 1187 mm
Bl 1155 - 1226 mm

Figure 65 : Carted’évaporation al’ordre 3 pour 2002
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Figure 66 : Carted’évaporation al’ordre 2 pour 1999

En revanche, la Figure 67 montre que pour 1’ordre 2, les REWs sur lesquels 1’évaporation est
la plus forte sont ceux ou les profondeurs de sols sont les plus importantes. Cependant cette relation
n’est pas complétement vérifiée par I’étude de la corrélation entre les épaisseurs de sols et les cumuls
d’évaporation puisque le coefficient de détermination pour 1999 par exemple ne vaut que 0,22. Avec
un découpage a l’ordre 3 également, la distribution des profondeurs de sols n’explique que
partiellement la distribution de 1’évaporation, aussi bien visuellement que selon le coefficient de

détermination qui vaut entre 0,12 et 0,24 selon les années.

I 24m - 28m

Figure 67 : Distribution des épaisseursde REW, pour un découpageal’ordre 2.
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Etant donné la relation linéaire entre 1’évaporation et le degré de saturation de la zone non
saturée, il est également probable que la distribution de 1’évaporation sur le bassin versant tienne aussi
a la distribution de la saturation entre les REWs. Pour le vérifier, il faudrait se doter d’un indice
d’humidité valable pour I’année. Cet indice pourrait étre par exemple le degré de saturation moyen ou

I’amplitude annuelle du degré de saturation.

Cette premicre analyse de la distribution des évapotranspirations montre déja que la gestion de
I’évaporation dans le modeéle REW-v4.0 est un peu sommaire et trop reliée au découpage de 1’espace
adopté et au degré de saturation moyen du REW. Une description plus fine des processus
d’évaporation semble nécessaire pour qu’ils ne soient pas uniquement liés a la géométrie des REWs

ou au degré de saturation global du REW.

5.1.4 Repreésentation desdébitsintermediaires

La question de la représentation correcte des débits intermédiaires ne peut trouver de réponse
que pour 1’année 2002, date d’installation des stations limnimétriques intermédiaires. Nous avons vu
au chapitre précédent I’emplacement des stations limnimétriques par rapport aux REWs pour les deux
niveaux de découpage. La comparaison des résultats de la modélisation et des observations n’est donc
pas immédiate et demande de corriger le débit calculé a I’exutoire du REW par le rapport de la surface
drainée a la station par la surface drainée a I’exutoire du REW.

Le Tableau 18 donne les efficiences calculées sur les racines des débits journaliers pour toutes
les stations limnimétriques, lorsque la valeur initiale de I’ETP est utilisée ou lorsqu’on la multiplie par

L,5.

ordre3 ordre2
1ETP 1.5ETP 1ETP 1.5ETP
Donga 0.43 0.43 0.48 0.45
Ara 0.14 -1.93 0.45 0.26
Bokpérou 0.26 0.16 0.21 0.14
Kolo 0.59 0.57 0.42 0.24
Koua 0.51 0.48 -3.08 -3.08
Nékété 0.60 0.60 0.51 0.29

Tableau 18 : Efficience sur laracine des débitsjournaliers calculés en chaque station limnimétrique du

bassin
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Au vu de ces efficiences, on note que la simulation des débits aux stations intermédiaires
situées sur le cours d’eau principal peut étre meilleure que la simulation du débit a 1’exutoire. C’est le
cas des stations de Route de Kolokond¢é, Koua et Nékété pour un découpage a I'ordre 3 ; et de la
station de Nékété seulement a 1’ordre 2. Les débits journaliers a Koua sont assez bien reproduits a
I’ordre 3, mais pas du tout a I’ordre 2 : aucun débit n’est simulé. Le débit journalier a la station de Ara
est mal simulé a I’ordre 3 mais semble 1’étre convenablement a I’ordre 2, au vu de I’efficience (0,45
avec ’ETP initiale). Néanmoins, cette valeur est trompeuse puisqu’a 1’ordre 2 comme a ’ordre 3, la
variation des écoulements simulée par le modele est bien plus rapide que dans la réalité. Les
¢coulements simulés sont beaucoup plus chaotiques que les écoulements observés. La simulation des
débits de la station de Bokpérou connait les mémes problémes, avec des efficiences équivalentes a
I’ordre 2 et a ’ordre 3. Le temps de réponse de ces petits bassins versants est inférieur a la journée. La
comparaison des dynamiques simulées et observées est donc délicate a 1’échelle de la journée. Au pont
de la route de Kolokondé encore, les écoulements simulés sont plus erratiques que ceux observés.
L’amélioration de la simulation des débits n’est donc notable qu’au-dela de 100 km’, si I’on omet
I’absence de débit simulé a Koua a I’ordre 2. Les efficiences sont globalement plus fortes a I’ordre 3
qu’a I’ordre 2, quel que soit le coefficient de I’ETP choisi. Ceci laisserait penser qu'un découpage fin
de I’espace n’est pas nécessaire a la bonne représentation des débits sur des bassins de superficie
supérieure a 100km?. Cela ne le devient que pour représenter des bassins versants plus petits comme
les tétes de bassin (Ara et Bokpérou). Une simulation plus fine a la fois temporellement et
spatialement est donc nécessaire pour ces petits bassins.

La multiplication de I’ETP a pour effet de diminuer les débits, notamment sur les petits
bassins versants et donc détériore les performances du modele. Sur le bassin d’Ara, 1’augmentation de
I’ETP conduit a I’annulation compléte du débit tout au long de 1’année a I’ordre 3 (Figure 68). Sur le
bassin de Bokpérou, le débit reste non nul mais I’efficience est tout de méme diminuée (0,16 contre
0,26 avec la valeur initiale de I’ETP, a I’ordre 3).

On montre ainsi que le modéle est pertinent pour la simulation des débits intermédiaires a
partir d’une aire drainée de ’ordre de 100 km’. En revanche, la simulation des petits bassins versants
situés en téte de bassin n’est pas satisfaisante. Il est aussi intéressant de noter que le coefficient
multiplicatif de ’ETP de 1,5 ne semble pas adapté a ces petits bassins versants. Cela rappelle que ce
coefficient est théoriquement reli¢é au couvert végétal et qu’il sera important par la suite de le
déterminer a partir de la végétation réelle de ces petits bassins versants. Ce coefficient pourra alors

varier selon les sous-bassins.
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Figure 68 : Débits simulés et observés (m*.s') aux 6 stations limnimétriques du bassin versant (exemple de

I’ordre 3 avec la multiplication delI’ETP par 1,5)

5.1.5 Difficultésliéesal’ évaluation du modéle sur les hauteursde

nappe

Au chapitre précédent nous avons positionné 1’ensemble des puits villageois suivis
quotidiennement ou automatiquement sur le bassin versant. Nous avons également rappelé que la
comparaison allait poser des problémes puisque les mesures ponctuelles sont valables localement (si
I’on omet la perturbation liée aux prélévements) alors que le modéle fournit une hauteur moyenne de
nappe valable a 1I’échelle du REW.

La Figure 69 montre 1’évolution du niveau dans les puits de Foyo, Gaounga et Ananinga. En
paralléle, 1’évolution du niveau de nappe moyen est représentée pour les REWs 1,2 et 117 de 1’ordre 2
(qui correspondent respectivement aux trois puits mentionnés ci-dessus) ainsi que pour le REW 1 de

I’ordre 3, a partir du 1* janvier 2000.
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Les observations montrent une remontée des nappes décalée par rapport au début de la saison
des pluies d’environ 3 mois. On remarque sur la Figure 69 que ce décalage est reproduit par le modele
avec néanmoins une surestimation de prés de 1 mois : le modéle simule une remontée de la nappe
environ 4 mois apres le début des précipitations. Cette remontée est rapide (environ 1 mois) et le
niveau maximal n’est atteint que pendant quelques jours. Dans les puits villageois on enregistre au
contraire une remontée qui dure pres de 2 mois puis la nappe est a 1 ou 2 m de la surface pendant 1
mois. La descente de la nappe n'est, elle aussi, pas trés bien représentée par le modéle puisque trop

lente par rapport aux observations dans les puits.
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Figure 69 : Evolution del’altitude de la nappe du REW 1 (ordre 3) en comparaison avec les puitsde
Ananinga, Foyo et Gaounga (2000 a 2002).

L’altitude absolue de la nappe simulée par le modele est bien inférieure au niveau relevé dans
les trois puits et ce quel que soit 1’ordre de découpage. Selon les puits, la différence d’altitude entre le
modeéle et les observations varient de 30 a 50m. Cette forte différence d’altitude absolue pourrait étre
liée a la différence d’altitude de la surface, qui rappelons-le est, dans le mode¢le, une altitude moyenne
sur le REW. Celle du REW 1, a I’ordre 3, est de 343,94 alors que les puits d’Ananninga, Foyo et
Gaounga sont situés respectivement a 385,67 ; 369,84 et 387,65 m d’altitude. La différence d’altitude

de référence est donc déja conséquente. Néanmoins, une analyse en altitude relative, c’est-a-dire en
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profondeur par rapport a la surface du sol, ne change pas les conclusions. La nappe simulée se situe
entre 12 et 20 m de profondeur ; alors que les mesures dans les puits enregistrent une nappe proche de
la surface en fin de saison des pluies (environ 1 a 2m sous la surface) et entre 10 et 12 m en fin de

saison séche.

Nous avons vu a la section 5.1.2.2 que ’amplitude de la nappe avait été fortement augmentée
par la modification des paramétres hydrodynamiques des sols. Il apparait ici que cette amplitude est
encore légerement sous-estimée par rapport a I’amplitude relevée dans les puits villageois. Cela est
d’autant plus vrai pour un découpage fin puisque 1’on constate que I’amplitude de la nappe simulée a
I’ordre 2 est diminuée de moiti¢ par rapport a celle simulée a I’ordre 3.

Deux des puits de la Figure 69 s’asséchent et tous connaissent des prélévements importants
qui ont une grande influence sur le niveau relevé notamment en fin de saison séche et a fortiori sur
I’amplitude de la nappe. Voyons I’exemple du puits de Djougou qui est situé en ville, dans la cour de
la Direction de I’Hydraulique et donc trés faiblement utilisé pour les prélévements domestiques
(Figure 70). Ce puits a, en outre, I’avantage de ne pas s’assécher en saison séche. On remarque que
I’amplitude annuelle de la nappe est bien moins importante que dans les autres puits (moins de 10 m).
La simulation a I’ordre 3 est en accord avec cette amplitude ; alors que celle a ’ordre 2 est plus faible
de moiti¢. L.’évolution temporelle dans le puits de Djougou est aussi beaucoup plus lente que dans les

autres puits, caractéristique non représentée par le modele REW-v4.0.
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Figure 70 : Evolution del’altitude de la nappe au puits de Djougou
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Ainsi I'une des difficultés majeures liées a I’évaluation du modele sur les niveaux de nappe
provient des données qui sont pour 1’instant, toutes issues de relevés dans des puits villageois soumis a
des prélévements et qui tarissent en saison séche. Il est probable que le fonctionnement de la nappe
visible a travers ces puits soit fortement déformé. En saison séche notamment, on ne connait pas la
profondeur maximale réelle de la nappe dans les puits puisqu’ils s’assechent. On aurait tendance a
croire que la nappe est donc située plus bas. Cependant, lorsque les puits ne sont pas complétement
asséchés, le niveau relevé est fortement influencé par les prélevements : le puits met plus de temps a
retrouver son niveau d’équilibre, ce qui laisserait supposer que le niveau réel est situé plus haut. Une
grande incertitude régne donc sur le niveau réel de la nappe en fin de saison seche. Aucun ordre de
grandeur de la profondeur maximale n’est pour I’instant disponible. Il le sera avec le transect de
piézometres installés sur le bassin de Ara a Iautomne 2003 (Séguis et al. 2004). Les premiéres
observations ponctuelles laissent supposer que la nappe est effectivement plus haute que le niveau
relevé dans les puits villageois, notamment en saison séche (Séguis, communication personnelle). La
simulation qui suggere une nappe entre 10 et 20 m de la surface n’est bien slir pas opportune si ces
informations se vérifient. Néanmoins, une nappe bien plus haute en saison séche irait dans le sens
d’une amplitude annuelle moins importante, comme celle observée dans les puits non utilisés pour les

prélévements. Les simulations seraient alors plus en accord avec la réalité.

Nous voyons donc ici que malgré I’amélioration importante due a 1'ajustement des propriétés
des sols, la représentation de la dynamique de la nappe par le modeéle REW-v4.0 pose encore de
nombreux problémes. Au vu des données disponibles, il est probable que ’amplitude de la nappe,
simulée avec un découpage a I’ordre 3, soit du bon ordre de grandeur. A I’ordre 2, I’amplitude de la
nappe est deux fois moins importante et donc sous-estimée si 1’on se base sur les données des puits
villageois. L’évaluation de I’amplitude devra donc étre confirmée par les données piézométriques. Le
décalage par rapport au début des précipitations est quant a lui trop important, quel que soit le niveau
de découpage. La position simulée reste bien inférieure a la position mesurée dans les puits villageois,

aussi bien en valeur absolue qu’en relatif par rapport a la surface du sol.

Revenons un instant sur la connaissance du sous-sol que nous avons avec les études
géophysiques menées depuis 2002 (cf. chapitre 2). Les premicres études sur le bassin d’Ara montrent
que les nappes observées ne sont probablement pas des nappes de socle mais plutdt des nappes de
versant qui se formeraient dans les altérites relativement proches de la surface. La structure actuelle du
modéle REW-v4.0 permet de représenter les nappes de socle mais non les nappes de versant
(hypothése de continuité de la zone saturée sur le bassin). Il est donc probable que le modéle ne
reproduise pas le méme type de nappe. Ceci expliquerait notamment la simulation de nappes beaucoup

plus profondes (relativement a la surface) que celles qui sont observées dans les puits ou dans les
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piézometres. Une des possibilités pour que le modéle puisse prendre en compte ce genre de nappe
serait que le compartiment sol soit modifié de fagon a représenter plus physiquement les écoulements
dans les zone non saturée et saturée du sol. Un découpage vertical du sol est nécessaire pour pouvoir
représenter la saturation d’horizons peu profonds. Ainsi, le fonctionnement des nappes de versant ne
pourra étre reproduit par le modele qu’aprés inclusion d’un module de zone non saturée comprenant
une représentation physique des écoulements verticaux et un découpage vertical. Ce module devra
pouvoir fonctionner aussi bien sur des horizons saturés que non saturés. Nous y reviendrons dans le

chapitre suivant.

5.1.6 Flux échangésentrelesdifférentes zones

La figure suivante montre les différents flux que les zones s’échangent au cours de la
simulation (ici avec un découpage a ’ordre 3 et un coefficient cultural de 1,5). Les flux positifs
attestent d’une recharge de la premiére zone. Le flux " représente ’infiltration ; c’est le terme le plus
fort. Au vu du flux ", seul un tiers de I’infiltration contribue a la recharge de la nappe. Pour ce qui est
de la genése des débits, on remarque que le flux €' est prépondérant, aux dépends du terme ¢”. Ainsi,
dans le modele REW-v4.0, le débit est généré par des suintements de la surface saturée. La nappe
profonde ne contribue que faiblement a 1’alimentation des riviéres.

La prépondérance du flux ¢ dans la genése des débits m’a amenée a me pencher sur I’origine
de ce flux qui est contr6lé par le pourcentage de surface saturée  (cf. chapitre 4). Nous verrons dans
la deuxiéme partie de ce chapitre comment la distribution de la relation liant & a la hauteur de nappe,
a travers son parameétre p, peut avoir ou non une influence sur la simulation des débits.

Soulignons que ces constatations vont dans le sens des observations géophysiques. Méme si le
modele ne représente pas de nappes de versants ou de nappes perchées, le débit qu’il simule provient
de la saturation de la surface plutot que de la nappe profonde. La surface saturée qu’il reproduit peut
correspondre a la saturation d’horizons peu profonds, puisque la zone non saturée n’est représentée

que par un réservoir homogene.
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Figure 71 : Principaux flux (m*.s®) dela moddlisation du bassin dela Donga (ordre 3; 1,5ETP)

5.2 DISTRIBUTION DES PARAMETRES ET DES PROCESSUS

Dans cette deuxiéme partie, je vais m’attacher a évaluer I'impact de la distribution des
parametres et des entrées sur les REWs. Nous commencerons par distribuer spatialement le paramétre
p qui intervient dans la relation nappe / surface saturée. Ensuite, les propriétés hydrodynamiques des
sols seront distribuées REW a REW. Pour finir, nous évaluerons 1’effet de la spatialisation des pluies

journaliéres.
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5.2.1 Distribution du parametrep liéalareation nappe/ surface

satur ée

La liaison entre la surface saturée et la nappe contrdle le ruissellement sur surface saturée. Au
vu des simulations du bassin de la Donga, les écoulements dans la riviére sont générés principalement
par ce type de ruissellement. Il sera donc intéressant de voir I’impact de la description de la liaison
nappe / surface saturée sur le débit a I’exutoire ou aux stations intermédiaires.

Rappelons que cette relation nappe / surface saturée est décrite a 1’aide des caractéristiques
géométriques du REW (cf. chapitre 4). Seul le paramétre p est non physique et donc non mesurable.
Ainsi lorsque ce paramétre est homogeéne sur le bassin, nous avons vu que la formule donnait une
courbe différente pour chaque REW. La distribution du paramétre p correspond donc a un affinement

de la spatialisation de la relation nappe / surface saturée, qui est alors optimale pour chaque REW.

Le Tableau 19 donne les efficiences sur le débit journalier, le volume décadaire et le volume
mensuel (calculées sur les racines des variables), pour un p distribué ou homogéne. Les résultats

incluent les 5 années de simulation.

jour décade mois
p distribué
ordre3 0.53 0.58 0.93
ordre2 0.59 0.67 0.76
p homogéne
ordre3 0.58 0.63 0.93
ordre2 0.57 0.65 0.70

Tableau 19 : Effet dela spatialisation du paramétre p sur les débitsjournaliers, décadaires et mensuels

La distribution du parameétre liant 1’altitude de la nappe au pourcentage de surface saturée a un
effet mitigé sur les débits a ’exutoire. Une amélioration est sensible a I’ordre 2. Mais les débits
simulés a I’ordre 3 sont détériorés par la prise en compte de la distribution spatiale du paramétre p. 11
est difficile de trouver une explication claire a cette différence selon la finesse du découpage.

La distribution du paramétre p a évidemment une influence sur I’évolution dans le temps du
pourcentage de surface saturée of. Les Figure 72 et Figure 73 montrent pour les REW 1, 9, 14, 17 et
20 de ordre 2, I’évolution de &f au cours des années 1998 a 2002, respectivement selon que le
paramétre p soit distribué ou non. La distribution de ce paramétre modifie la propension des REWs a
se saturer. Ainsi pour les 5 REWs représentés, on note que les REW 1 et 5 sont en fait plus saturés que

les REW 14 et 17. D’autre part, la variation de «f est globalement plus importante au cours de la
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saison. Par contre, les REWs ont toujours un pourcentage non nul de surface saturée, quelle que soit la

période de I’année. Ceci est probablement contraire aux observations qui pourraient étre faites sur le

terrain.
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Figure 72 : Pourcentage de surface satur ée lorsque p est distribué, pour lesREWs 1, 9, 14, 17 et 20.
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Figure 73 : Pourcentage de surface satur ée lor sque p est homogéne, pour lesREWs 1, 9, 14, 17 et 20.
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5.2.2 Distribution des parametres de sols

Nous avons vu au chapitre précédent que les paramétres de texture étaient spatialisés a partir
de I’étude géostatistique des parametres mesurés en surface. Une distribution spatiale des parameétres
de structure a pu étre mise en place a 1’aide de la carte pédologique et des distributions statistiques des
parameétres mesurés en surface. Dans cette partie, je m’intéresse a 1’effet de la spatialisation adoptée
pour les propriétés hydrodynamiques des sols sur les différentes sorties du modele.

Le débit n’est pas la variable qu’il faut considérer pour évaluer la sensibilit¢ du modéle a la
spatialisation des propriétés hydrodynamiques des sols. Aussi bien a I’exutoire qu’aux stations
intermédiaires, les efficiences sur les débits sont identiques que les propriétés des sols soient
distribuées ou non. Localement, le degré de saturation n’est pas non plus une variable permettant
d’évaluer la spatialisation des propriétés des sols puisqu’il le méme que les propriétés soient
distribuées ou non.

En revanche, I’altitude de la nappe permet de mettre en évidence la sensibilit¢ du modele a la
conductivité hydraulique a saturation K;. En effet, comme lors de l'analyse de sensibilité sur K; et sur
8., une augmentation de la conductivité hydraulique a saturation a pour effet d’augmenter I’amplitude
de la nappe. Au contraire une diminution de K; diminue I’amplitude annuelle de la nappe. Ainsi, sur
un REW ou le K attribué est plus grand que le K; moyen, I’amplitude annuelle sera plus grande que
I’amplitude calculée avec le K, moyen. La différence est alors proportionnelle a la différence entre le

K, du REW et le K; moyen. 1998 1999
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Figure 74 : Evaporation annuelle (mm) selon que les propriétés des sols soient homogenes sur le bassin

(abscisse) ou distribuées sur les REW's (ordonnées).

Les cumuls annuels d’évaporation par REW ne sont pas significativement différents selon que
I’on distribue ou non les propriétés hydrodynamiques des sols. Sur la Figure 74, les cumuls
d’évaporation obtenus avec des propriétés hydrodynamiques des sols distribuées sont tracés en
fonction des cumuls obtenus avec des propriétés homogénes, pour I’ordre 3. La droite de régression
est trés proche de la premicre bissectrice. Un seul point s’en écarte, celui correspondant au REW n°2.
Ce REW est particulier a cet ordre de par sa taille, bien plus petite que tous les autres REWs (cf. carte
au chapitre précédent, p.125), mais également par le fait que sa saturation dure beaucoup moins
longtemps avec les propriétés distribuées que lorsqu’elles étaient homogenes. A 'ordre 2, les
distributions sont quasiment identiques, avec un coefficient de détermination variant de 0,94 en 2002 a
0,97 en 2000.

La distribution relative des cumuls d’évaporation est donc conservée. La carte des cumuls
d’évaporation est alors quasiment identique a celle présentée auparavant, lorsque les propriétés sont
homogenes entre les REWSs.

Ainsi I’effet de la distribution spatiale des propriétés hydrodynamiques des sols est assez
décevant. Il y a deux explications possibles a ceci. Soit la spatialisation des propriétés
hydrodynamiques et notamment des paramétres de structure ne conduit pas a des valeurs suffisamment
contrastées pour observer une autre structure de 1’évaporation que celle obtenue avec des propriétés
homogenes. Soit la modélisation actuelle de I’évaporation et des transferts dans la zone non saturée
n’est conditionnée que de maniére assez indirecte par les propriétés hydrodynamiques du sol (modéle
réservoir). Il faudra donc reprendre I'étude de sensibilité a la spatialisation des propriétés des sols avec

le module plus détaillé de la zone non saturé présenté dans le chapitre suivant.
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5.2.3 Distribution dela pluie

Nous avons vu au chapitre 2 qu’avant 2002, 9 stations pluviométriques étaient situées sur le
bassin ou a proximité du bassin dont 7 autour du village de Donga, constituant la cible du futur radar
qui sera installé a Djougou en 2004. Les 2 autres sont situées dans la ville de Djougou (au sud) et a
Kolokondé (au nord). La ville de Djougou contenait en plus un pluviométre du réseau national en
place depuis 1923. Ainsi la distribution spatiale des pluies sur le bassin versant pour les années
antérieures a 2002 ne peut pas étre définie avec précision. Si I’on distribue la lame d’eau journaliére
sur les REWSs, ceux situés loin des stations vont se voir attribuer la lame d’eau journaliére moyenne du
bassin versant. En revanche en 2002, I’installation de 11 nouveaux pluviographes permet une
estimation plus fiable de la distribution spatiale des pluies. Le réseau de pluviographes, voulu
homogéne, permet une évaluation de la lame d’eau journaliére plus pertinente qu’une simple moyenne.
Dans un premier temps, j’évaluerai la pertinence de cette distribution des pluies et du nouveau réseau,
du point de vue de I’entrée pluie du modele. Dans un deuxiéme temps, j’évaluerai I’influence de la
spatialisation de la pluie sur les différentes sorties du modéle et notamment sur les débits a 1’exutoire

et aux stations intermédiaires.

5231 Effet de la distribution spatiale de la pluie sur les lames d' eau journalieres

attribuées aux REWSs.

Pour évaluer cet effet j’ai étudié la corrélation entre la pluie moyenne journaliére évaluée pour
le REW et la pluie moyenne évaluée pour I’ensemble du bassin versant, pour chaque REW et pour les
deux niveaux de découpage. La Figure 75 propose 1’exemple du REW n°25 a "ordre 2 pour I’année
1998 et la Figure 76 1’année 2002 pour le méme REW. On observe une dispersion plus importante
autour de la premiére bissectrice pour I’année 2002 : le coefficient de détermination vaut 0,88 en 2002
et 0,97 en 1998. Le fort coefficient de détermination en 1998 atteste que les pluies journali¢res
moyennes sur le REW sont trés proches des pluies journaliéres moyennes sur le bassin versant. Le
réseau de 1998 ne permet donc pas d’estimer une autre lame d’eau trés différente de la valeur
moyenne. En revanche sur 2002, le coefficient de détermination moins fort montre qu’une pluie
journaliére moyenne sur le REW est assez différente d’une pluie journaliére moyenne sur le bassin. On

note que la dispersion est d’autant plus marquée que les pluies journali¢res sont fortes.
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Figure 75 : Pluie homogene contre pluie distribuée pour le REW 25 (ordre 2) : 1998
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Figure 76 : Pluie homogene contre pluie distribuée pour le REW 25 (ordre 2) : 2002

Ces constatations sont généralisables a I’ensemble des REWs et sont d’autant plus marquées
que le découpage de I’espace est fin. Ainsi a I’ordre 2, les REWs situés a I’intérieur du bassin versant
ont un coefficient de détermination entre la pluie journaliére moyenne du REW et la pluie journaliere
moyenne du bassin trés proche de 1. L’¢éloignement important par rapport aux stations pluviométriques
ne permet pas de déterminer une lame d’eau journaliére autre que la moyenne sur le bassin versant.
Par exemple tous les REWs dont les numéros sont compris entre 8 et 37 (cf. carte au chapitre 4) ont un
coefficient de détermination supérieur a 0,95. Ainsi plus de 50% des REWs ont un coefficient de

détermination supérieur a 0,95 en 1998 alors qu’un seul sur 117 atteint ce seuil en 2002.
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Les cumuls annuels sont, eux aussi, peu affectés par la spatialisation des pluies avant 2002,
surtout a I’ordre 2. Pour ce découpage, en 1998, la spatialisation des pluies conduit en moyenne a un
¢cart de 0,7% par rapport au cumul annuel sur le bassin, avec au plus une diminution de 2% (soit 27
mm) ou une augmentation de 3% (soit 43 mm). En revanche, pour 1’année 2002 au méme ordre,
I’écart au cumul annuel sur le bassin est de 4% en moyenne (des valeurs absolues) avec au plus une

diminution de 9% (soit 94 mm) ou une augmentation de 12% (soit 125 mm).

5.2.3.2 Pertinence du réseau de 2002 par rapport au réseau de 2001

Nous avons vu au paragraphe précédent que la détermination d’une lame d’eau distribuée sur
les REWs, n’était pertinente qu’a partir de 2002. En complément et pour conforter cette idée, voyons
ce qu’aurait été la détermination de cette lame d’eau distribuée avec le réseau de 2001. Les pluies
journaliéres moyennes sur le REW déterminées avec toutes les stations présentes en 2002 sont
comparées avec celles déterminées uniquement avec les stations déja présentes en 2001.

L’amélioration de la distribution spatiale des pluies va dépendre des REWs et de leur position
par rapport aux stations déja présente en 2001. Ainsi les REWs proches de la cible du radar et donc
proches des 7 stations en place depuis 1998 ne vont pas étre affectés par le nouveau réseau, d’autant
plus qu’aucune nouvelle station n’a été installée dans cette zone. En revanche, comme précédemment,
ce sont les REWs situés a I’intérieur du bassin versant et donc les plus loin des stations de 2001 qui
connaissent une modification importante de leur pluie journaliére grace aux nouvelles stations de
2002. Ainsi le coefficient de détermination entre les deux séries pour le REW 76 ne vaut que 0,63
alors qu’il vaut 0,99 pour les REW 1, 2 et 117 (cf. carte du découpage a 1’ordre 2). A I’ordre 3, le
coefficient de détermination le plus faible est 0,68 pour le REW 11. A cet ordre aussi, le nouveau
réseau semble nécessaire pour une meilleure détermination de la pluie moyenne a 1’échelle du REW,
notamment pour les REWs situés au cceur du bassin versant. Pour le REW 6 de ’ordre 3, la Figure 77
montre la pluie journaliére moyenne déterminée a partir des stations du nouveau réseau en fonction de
cette méme pluie déterminée seulement avec les stations préexistantes. On notera la dispersion autour
de la premiére bissectrice pour toute la gamme de valeurs, aussi bien pour les pluies faibles que pour
les pluies les plus fortes. Pour cet exemple, le coefficient de détermination ne vaut que 0,78, montrant
que la pluie moyenne déterminée pour chaque REW avec le réseau de 2002 est significativement
différente de celle déterminée avec le réseau de 2001. Cette constatation va donc dans le sens de la

pertinence du nouveau réseau.
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Figure 77 : Pluiejournaliére en 2002 sur le REW 6 (ordre3) déter miné avec I’ ancien réseau (abscisses) et

le nouveau réseau (or données)

L’estimation des pluies journaliéres par 1’ancien réseau conduit a une différence systématique
du cumul annuel : le cumul obtenu a partir du réseau de 2001 est toujours supérieur a celui obtenu par
le réseau de 2002. Ceci conduit en moyenne a des différences de 100 mm sur le cumul annuel (a
I’ordre 2 comme a I’ordre 3) ce qui est non négligeable. Le maximum est atteint pour le REW 50 de

I’ordre 2 avec une différence de 228 mm soit 20% du cumul annuel.

On met ainsi en relief la pertinence du nouveau réseau pour la détermination de pluies
journaliéres distribuées sur les REWs. L’impact sur le cumul annuel et sur les pluies journaliéres peut
étre conséquent. Voyons maintenant 1’effet de cette spatialisation des pluies sur les résultats du modele

REW-v4.0.

5.2.3.3 Effet deladistribution spatiale des pluies sur les débits.

L’impact de la distribution des pluies peut étre étudié non seulement sur le débit a 1’exutoire
mais également, et surtout, sur le débit aux stations intermédiaires.
L’efficience sur la racine des débits a 1’exutoire est toujours améliorée par la prise en compte

de la distribution spatiale de la pluie, et ce que 1’on s’intéresse au débit journalier, décadaire ou
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mensuel et quel que soit le niveau de découpage choisi ou le coefficient multiplicateur de I’ETP

(Tableau 20).

Efficience pluie ordre 2 ordre 3
. R distribuée 0.48 0.48
journaliere
homogéne 0.45 0.43
| . distribuée 0.52 0.50
décadaire
homogéne 0.49 0.45
distribuée 0.56 0.51
mensuelle
homogéne 0.52 0.46

Tableau 20 : Effet dela distribution des pluies sur les débitsa |’ exutoire en 2002. (L es efficiences portent

sur lesracines des débitsjournaliers, des volumes décadair es et des volumes mensuels).

La Figure 78 montre 1’exemple des volumes décadaires, avec un découpage a 1’ordre 2 et une
ETP multipliée par 1,5. La courbe en pointillés rappelle la simulation obtenue avec une pluie
homogene sur I’ensemble du bassin. La courbe vert clair montre 1’amélioration, notamment sur le

premier maximum, liée a la prise en compte de la distribution spatiale des pluies.
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Figure 78 : Volume décadair e observé et smulé al’exutoire pour 2002 selon que la pluie soit distribuée ou

non.
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Ce graphique montre que la surestimation des écoulements de débuts de saison n’est pas liée a
la distribution de I’entrée pluie. Les volumes décadaires ne sont que faiblement diminués en début de
saison. Au cceur de la saison I’effet de la distribution des pluies est plus visible puisque les deux
principaux pics sont mieux représentés. Le premier est plus grand (prés de 14 millions de m’, contre
12 auparavant). La diminution conséquente des écoulements au cours de la 27° décade (ce qui
correspond a la derniére semaine de septembre) est reproduite lorsque 1’on prend en compte la
distribution de la pluie, alors qu’elle ne 1’est pas si la pluie est homogene sur le bassin.

Le Tableau 21 donne les efficiences sur les racines des débits journaliers pour toutes les
stations du bassin de la Donga, selon que la pluie soit distribuée sur les REWs ou non. L’amélioration
est sensible quel que soit ’ordre de découpage, mais plus nettement a I’ordre 3. Ceci montrerait que
I’influence de la spatialisation des pluies est d’autant plus importante que le découpage est grossier.
Nous avons vu précédemment qu’avec une pluie homogéne, les débits aux stations de Koua, Route de
Kolokondé et Nékété étaient mieux simulés a Iordre 3 qu’a I’ordre 2. La prise en compte de la
variabilité spatiale des précipitations a 1’ordre 2 ne permet pas de compenser cette moins bonne
représentation des débits par rapport a ’ordre 3. Par exemple pour la station de Nékété, une découpage
a ordre 2 avec la pluie distribuée conduit a une efficience sur les débits journaliers de 0,36, alors
qu’un découpage a I’ordre 3 avec une pluie homogene conduit a une efficience de 0,60. Une fois de
plus, il ne semble donc pas nécessaire d’utiliser un découpage fin de 1’espace pour bien représenter les

écoulements a ces stations.

ordre 3 ordre2
distribuée homogéne |distribuée homogene
Donga 0.48 0.43 0.48 0.45
Ara -1.93 -1.93 0.28 0.26
Bokpérou 0.05 0.16 0.15 0.14
Kolokondé 0.60 0.57 0.24 0.24
Koua 0.52 0.48 -3.08 -3.08
Nékété 0.65 0.60 0.36 0.29

Tableau 21 : Efficiences sur laracine des débitsjournaliers de 2002 pour toutes les stations (1,5ETP)

Ainsi, la distribution de la pluie ne résout pas tous les problémes soulevés précédemment.
Néanmoins, elle permet de mieux décrire les débits du coeur de la saison des pluies, notamment a
I’exutoire quel que soit le niveau de découpage. L’amélioration des débits aux stations intermédiaires

est particuliérement importante a 1’ordre 3 mais moins flagrante a I’ordre 2.
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5.2.3.4 Effet sur ladistribution del’ évaporation

Les cumuls d’évaporation ne sont que tres faiblement affectés par la distribution de la pluie sur
les REWs. La Figure 79 montre les cumuls d’évaporation obtenus avec une pluie distribuée sur les
REWs en fonction de ceux obtenus avec une pluie homogene sur le bassin versant. Le coefficient de
détermination entre ces deux séries vaut 0,96 ce qui montre que les cumuls sont presque identiques. La
distribution des cumuls d’évaporation selon les REWs reste donc inchangée. En revanche, il est
probable que la répartition temporelle soit différente, grace a une variabilité¢ temporelle du degré de

saturation différente.
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Figure 79 : Cumulsd’évaporation (en mm) pour 2002, al’ordre 3, selon que la pluie soit homogeéne (en

abscisse) ou distribuée (en ordonnée).
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5.3 CONCLUSION DU CHAPITRE

A partir d’une approche descendante, c’est-a-dire en complexifiant au fur et & mesure les
simulations, nous avons pu évaluer la représentation de plusieurs composantes du fonctionnement du
bassin de la Donga, obtenue a I'aide du modele REW-v4.0.

La modélisation du bassin versant a 1’aide d’entrées et de paramétres identiques entre les
REWSs a permis de montrer que les valeurs de la teneur en eau a saturation et de la conductivité
hydraulique a saturation, déduites des mesures en surface, n'étaient pas pertinentes pour une bonne
simulation de la dynamique des écoulements, pas plus que pour celle de la nappe ou du degré de
saturation du sol. Un ajustement des propriétés hydrodynamiques des sols, pour prendre en compte
leur variabilité sur la profondeur de sol, permet d’améliorer ces trois composantes du fonctionnement
du bassin, assurant probablement 1’unicité du jeu de paramétres ajustés. La représentation des débits a
I’exutoire semble meilleure avec un découpage fin qu’un découpage a I’ordre 3, plus grossier. Ceci
n’est pas vérifié sur les débits intermédiaires ou un découpage a 1’ordre 3 permet de mieux représenter
les 3 stations situées sur la riviere Donga : Route de Kolondé, Koua, et Nékété. En revanche pour
espérer obtenir une simulation réaliste des débits sur les tétes de bassin versant, il est nécessaire
d’avoir un découpage plus fin de la surface et de travailler a des pas de temps inférieurs a la journée.

La représentation de la dynamique de la nappe et de la zone non saturée a été fortement
améliorée par 1’ajustement des propriétés hydrodynamiques du sol. La variation du degré de saturation
dans la zone non saturée est plus réaliste qu’auparavant puisque le sol s’asséche notablement en saison
séche et est proche de la saturation en fin de saison des pluies. L’amplitude de la nappe a été elle aussi
nettement augmentée et semble correspondre, au moins avec un découpage a 1’ordre 3, avec les
amplitudes observées dans les puits non utilisés pour les prélévements. Néanmoins, 1’altitude absolue
simulée est trés inférieure a celle observée dans les puits (de 30 & 50 m plus bas) et n’affleure pas en
fin de saison des pluies. Ceci s’explique sans doute par un systéme réel plus complexe que le
compartiment sol représenté par un réservoir dans le modéle REW-v4.0.

L’étude de sensibilité¢ a I’ETP montre que le coefficient cultural valable a I’échelle du bassin
versant pourrait avoir une valeur proche de 1,5. L’augmentation de I’ETP permet de réduire
significativement le volume annuel écoulé. Cette valeur devra étre confirmée par le suivi du bilan
hydrique a I’échelle locale d’une parcelle homogene. Ce suivi devra étre répété sur les différents types
de végétation présents sur le bassin afin de pouvoir dériver, par la modélisation, des valeurs du
coefficient cultural a 1’échelle des sous-bassins versants ou du bassin dans sa globalité.

La spatialisation des propriétés hydrodynamiques des sols reste décevante puisque aucune
influence n’a été relevée sur les débits, les hauteurs de nappe ou le degré de saturation de la zone non
saturée, ou la distribution de 1’évaporation annuelle. Ceci montre que la distribution des paramétres de

sols a partir de la pédologie, pour les paramétres de structure 6, et K, n’est peut-étre pas adéquate ou
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que la modélisation actuelle n'y est pas assez sensible. Les mesures de suivi du bilan hydrique qui
seront bientot disponibles permettront de mieux évaluer ponctuellement I’apport de la distribution des
parametres de sols puisqu’on ne peut pour I’instant le faire que sur les débits ou sur les hauteurs de
nappe.

Néanmoins, nous pouvons déja souligner les faiblesses de la représentation du compartiment
sol en deux réservoirs, I'un pour la zone saturée 1’autre pour la zone non saturée. Alors que les
géophysiciens semblent observer des nappes de versant peu profondes, le modele n’est pas capable
dans sa configuration actuelle de reproduire de telles nappes. Pour ce faire, il faudrait mieux
représenter le réservoir sol en adoptant une résolution plus physique des écoulements au sein de la
zone non saturée. Il est également nécessaire de pouvoir prendre en compte différents horizons et donc

de discrétiser verticalement la zone non saturée en vu de la modélisation des nappes de versants.
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6°™° chapitre : Développement d’un module

de zone non saturée

Nous avons vu au chapitre précédent les limites de la conceptualisation simplifiée faite dans le
modéle REW-v4.0 pour le compartiment sol. Il est apparu que la modélisation du bassin versant
nécessitait une représentation plus physique des écoulements dans la zone non saturée. Dans le cadre
plus général du développement du modele POWER, nous avons alors cherché a développer un module
de zone non saturée simplifié qui puisse étre applicable a I’échelle des REWs (plusieurs km?). Dans un
premier temps, la résolution du bilan d’énergie n’est pas une priorité et on préférera simplifier les
calculs en s’appuyant sur une évapotranspiration potentielle. Pour une utilisation a grande échelle, ce
module devra étre rapide tout en restant suffisamment précis. Il devra également étre capable de
fournir des indications sur le profil des teneurs en eau et les flux (notamment pour les problémes de
solutés qui seront traités dans le modeéle POWER). L’équation de Richards (1931) est communément
adoptée pour décrire les transferts et les écoulements d’eau dans les sols non saturés a I’échelle locale.
Son utilisation a de plus grandes échelles a fait I’objet de récents travaux (Haverkamp et al. 1998). En
adoptant le vocabulaire proposé en introduction, on peut dire que cette équation constitue une
paramétrisation des processus de transferts dans la zone non saturée pour une résolution a 1’échelle de
quelques km®. Alors, les variables intervenants dans cette équation ne sont plus celles utilisées a
I’échelle locale mais bien des variables équivalentes pour la résolution choisie. La teneur en eau, la
conductivité hydraulique et la pression matricielle conservent le méme nom de variable mais n’ont pas
le méme domaine d’application que celles de 1’échelle locale. Il en sera de méme pour les parameétres
de I’équation. Ainsi nous utiliserons I’équation de Richards a 1’échelle du REW, en tant que

conceptualisation des processus de la zone non saturée.

L’¢équation de Richards est fortement non lin€aire du fait de la dépendance a la fois de la
conductivité hydraulique et du potentiel matriciel vis-a-vis de la teneur en eau (Feddes et al., 1988).
De nombreux modeéles numériques ont été congus pour résoudre cette €quation, selon différentes
méthodes : la méthode des différences finies (Hornung et Messing, 1981 ; Redinger et al., 1984 ; Celia
et al., 1990 ; Ross, 1990, Pan et al. 1996), la méthode des éléments finis (Zienkiewicz et Pareck,
1970 ; Neuman, 1973 ; Simunek et al. 1998) et la méthode des éléments de frontiére (Brebbia et
Walker, 1980). Chacune de ces méthodes demande des temps de calcul importants dés lors que de
brusques changements d’humidité surviennent, ou pour de longues simulations et/ou a grande échelle
(van Dam et Feddes, 2000). Ross (2003) propose une nouvelle méthode de résolution de 1’équation de

Richards unidimensionnelle sur sol nu. Cette solution non-itérative présente 1’avantage d’étre a la fois
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précise, rapide et robuste. Cette méthode est donc spécifiquement dédiée a une utilisation dans un
mod¢le de plus grande échelle. Plusieurs solutions analytiques décrivant le profil des teneurs en eau
existent dans la littérature ; toutes sont spécifiques aux conditions aux limites, aux conditions initiales,
au modele de description des sols, etc. Certaines sont des approximations (par exemple Braester,
1973 ; Broadbridge et White, 1988 ; Salvucci, 1993). D’autres sont exactes (par exemple Sander et al.
1988 ; Basha, 1999, 2002 ; Zhu et Mohanty; 2002). Au sein de ces solutions, certaines reposent sur de
larges simplifications dans la description des sols, conduisant a une expression linéaire de la
diffusivité. Ces solutions, bien que plus simples et moins universelles, ont I’avantage de permettre une
expression analytique du potentiel de Kirchhoff. Toutefois elles ne peuvent décrire le comportement
général des sols puisqu’elles ne permettent pas 1’utilisation des modeéles de description des sols
couramment utilisés : van Genuchten (1980) (et ses variantes) ou Brooks et Corey (1964). Si ’on
souhaite utiliser ces mode¢les, il existe toutefois des solutions analytiques de ’infiltration cumulée : par
exemple la solution développée par Parlange et al. (1985) et Haverkamp et al. (1990). A notre
connaissance, aucune solution donnant le profil des teneurs en eau n’a été publiée pour ce type de
modele. Haverkamp (2004, communication personnelle) propose une nouvelle solution analytique
permettant la description du profil des teneurs en eau tout en utilisant le modéle de Brooks et Corey
(1964). Toutes ces solutions ne sont applicables que dans des conditions initiales et aux limites
particuli¢res. Elles ne permettent alors qu’une validation partielle liée a leur domaine de validité

restreint.

Dans la publication originale de Ross (2003), un test succinct a été réalisé : un sol théorique
bicouche a été soumis a une phase de pluie suivie d’une phase d’évaporation. L’efficacité de la
méthode a été comparée a celle d’une solution « classique » itérative résolvant 1’équation de Richards
selon le potentiel matriciel. Ce chapitre a pour objet une validation plus approfondie de la solution
numérique (section 6.1) avant d’y adjoindre un module d’extraction racinaire (section 6.2). Dans la
premicre partie, j’utiliserai donc quelques unes des solutions analytiques mentionnées ci-dessus
(section 6.1.3). Pour ¢largir la gamme de validité de la solution numérique, ses résultats seront
comparés a ceux d’une autre solution numérique considérée comme référence (section 6.1.4). Ceci
permettra de prendre en compte des conditions initiales quelconques et inclure des successions de
phases de pluie, d’évaporation, de saturation de la surface, et donc des simulations longues avec des
changements de conditions en surface. Le modele SiSPAT (Simple Soil Plant Atmsophere Transfer,
Braud et al., 1995) a été retenu comme référence pour plusieurs raisons que je développerai dans la
présentation de ce modéle (section 6.1.2).

Une fois la solution numérique validée sur sol nu, j’ai inclus les phénoménes liés a la
végétation, c’est-a-dire, 1’interception de la pluie par la végétation, I’extraction racinaire et la

transpiration (section 6.2). Pour cela, deux formulations de l'extraction racinaire ont été sélectionnées
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de la littérature (section 6.2.1). De nouvelles vérifications sont nécessaires afin de voir si la prise en
compte de ces phénomeénes n’affecte pas les performances de la solution numérique (section 6.2.3).
Comme précédemment, j’utilise le modéle SISPAT comme outil de référence pour ce premier objectif
(section 6.2.2). Je compare a la section 6.2.4 les deux modules choisis. Puis j’évalue I’influence de
I’utilisation d’une évapotranspiration potentielle (ETP) par rapport a la résolution compléte du bilan
d’énergie, afin de quantifier les erreurs induites par cette approximation (section 6.2.5). Enfin, une
application sur un jeu de données réel est fait a la section 6.2.6.

Pour finir, le module de zone non saturée ainsi développé est utilisé avec les données du
bassin de la Donga, sur une colonne élémentaire (section 6.4). Avant son incorporation dans le modéle

POWER, ceci permettra d’envisager les améliorations possibles de la modélisation du bassin.
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6.1 VALIDATION DE LA SOLUTION NUMERIQUE SUR SOL NU

La validation de la solution numérique de Ross (2003) a été faite en deux temps. Tout d’abord,
j’al comparé cette solution numérique avec des solutions analytiques issues de la littérature. Une autre
solution analytique novatrice proposée par Haverkamp (communication personnelle) m’a permis
d’aller plus loin dans la validation de la solution numérique sous certaines conditions. Pour
s’affranchir des conditions restrictives des solutions analytiques, j’ai également utilisé une solution
numérique de référence, qui est le modele SiSPAT.

Dans cette premicre partie, je présenterai tout d’abord la solution numérique de Ross (2003) et
le modéle SiSPAT. Puis, j’exposerai les solutions analytiques issues de la littérature ainsi que celle
proposée par Haverkamp (communication personnelle). Dans un troisiéme temps, je comparerai les

résultats issus de la solution numérique avec ceux issus du modéle SiSPAT.

6.1.1 Laméthode numérique de Ross (2003)

L’¢équation de Richards que nous cherchons a résoudre en une dimension se présente sous la

forme suivante :

Eq. 100 9_29 K(h)[% - 1j
ot 0z 0z

ot ¢ [s] est le temps, K [m.s"] la conductivité hydraulique, 8 [m’.m™] la teneur en eau volumique, A
[m] la pression matricielle et z [m] est la profondeur, positive vers le bas.

La solution de cette équation proposée par Ross (2003) est intéressante a plusieurs titres : elle
est non itérative donc rapide et de par les variables de calcul utilisées, la résolution peut se faire méme
si une couche est saturée. La méthode n’est présentée ici que succinctement. De plus amples détails

sont disponibles dans la publication originale de Ross (2003).

Nous considérons une colonne de sol verticale de profondeur donnée et composée d'un ou
plusieurs horizons aux propriétés hydrodynamiques différentes sur laquelle nous cherchons a
déterminer les transferts d'eau en phase liquide. Les variables de forgage sont le flux de précipitation
Gprec [M s] et I'évapotranspiration potentielle Gevap [M s, ce qui permet de déterminer le flux d'eau a
la surface du sol. Une condition a la limite est aussi nécessaire au bas de la colonne.

Les propriétés hydrodynamiques du sol sont exprimées par le modele de Brooks et Corey

(1964), aussi bien pour la conductivité¢ hydraulique que pour la courbe de rétention :
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-1 n
2] h ) K g .
. —=|— sih<h, — =| — | sih<h,
Eq. 101 6, | h K, |6
1 1 sith2h,
ot h, [m] est la pression d’entrée d’air, 8, [m’.m™] est la teneur en eau a saturation, K, est la

conductivité hydraulique a saturation. A et /7 sont les deux paramétres de forme des fonctions. Ils

peuvent étre liés de la fagon suivante :
. 2
Eq. 102 n= 5 +3

La forme exponentielle des équations de Brooks et Corey (1964) permet une expression
analytique du potentiel de Kirchhoff @ [m’.s™], ce qui constitue une des bases importantes de la

solution numérique de Ross (2003).

| =" K (h)dn ¢:% sih<h
Eg. 103 Kh
=—x* +K (h=h) sihz=h,
1-An

La formulation du potentiel de Kirchhoff ne serait pas aussi aisée avec le modele de Van
Genuchten (1980), souvent utilisé pour représenter la courbe de rétention. La contrainte de 1’utilisation
du modele de Brooks et Corey (1964) peut paraitre restrictive quant a l'applicabilité¢ de la méthode,
mais les travaux de Haverkamp et al. (2004) fournissent les moyens de passer aisément d'un mod¢le a
l'autre.

De fagon assez classique, le sol est divisé en n couches au centre desquelles sont situés les
nceuds ou sont calculées les variables : le potentiel matriciel 4, le potentiel de Kirchhoff @, le degré de
saturation S [-] et la conductivité hydraulique K. Le flux ¢; [m.s"] est calculé a la frontiére entre les

couches i et i+/. Le bilan de masse de la couche i s’écrit :
. d
Eqg. 104 —0, =9, —q,
7 0,=9.—49
ou Q; définit le volume dans la couche i :
Eq 105 Qi = eiAx, = Ax,esiSi

avec Ax; [m] I’épaisseur de la couche i, & la teneur en eau, g, la teneur en eau a saturation et S; le
degré de saturation.

Les flux sont évalués a un temps compris entre ¢ et #+4¢ :

= @: g _ 49
Eq. 106 A 9. —9; GD[O,I]
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ag
En faisant I’hypothése que 9 ne dépende que du degré de saturation des couches i et i+/ (ou

de leur potentiel de Kirchhoff si les couches sont saturées), un développement de Taylor a I’ordre 1

permet d’écrire :

) ” dq, 0g,
Eq. 107 9] =q; + ag AS; + 35 AS,-HJ
i+l

Le systéme est ainsi tridiagonal et se résume comme suit :
Eq. 108 aAS,_ +bAS, +c,AS,,, =d,

ou les coefficients a,, b;, ¢; et d; s’expriment a ’aide des dérivées partielles des flux par rapport au

degré de saturation.

a, = 0q,_,
05,
b — aqi—l _% Axlebl
, ' 0S, 0SS, ot
Eqg. 109 3
ci = —i
s,
d =- 41~ 4,

g

Les inconnues de ce systeme sont donc les variations des degrés de saturation AS;. Lorsqu’une

couche est saturée, I’inconnue devient la variation du potentiel de Kirchhoff A®, .

La linéarisation de la loi de Darcy entre les couches i et i+/ conduit a I’expression du flux ¢; :

0_40:%’_@1 +K

aZ AZ i+1/2

1

Eq. 110 g, =K+

ou K., est la conductivité hydraulique a l'interface entre les couches i et i+1. Classiquement, cette
conductivité est exprimée comme une fonction des deux conductivités hydrauliques des nceuds 7 et
i+1, via un coefficient de pondération  constant (par exemple = 0,5 conduit a utiliser la moyenne
arithmétique des conductivités). Ross (2003) utilise aussi un coefficient de pondération mais celui-ci
est calculé pour chaque interface et a chaque pas de temps. L’obtention de @ se fait en supposant que
si le profil était hydrostatique, le flux serait nul. Cette condition assure non seulement une bonne
estimation du flux pour toute condition de pression mais également un  unique et ainsi une solution

unique de la conductivité hydraulique a I’interface.
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Notons que si le flux était écrit de maniére classique en fonction du gradient de charge
hydraulique AH, la condition de flux nul lorsque le potenticl est hydrostatique serait
automatiquement vérifiée quelle que soit 'approximation choisie pour la conductivité hydraulique a
l'interface entre les couches. L'utilisation du potentiel de Kirchhoff permet de fixer cette

approximation de maniére unique et physique.

Le calcul non itératif des flux assure donc une résolution rapide de la matrice tridiagonale. De
plus, I'utilisation du potentiel de Kirchhoff permet un découpage moins fin que dans les modeles
classiques résolvant I’équation de Richards (1931) par la méthode des différences finies. L’épaisseur
des couches pourra atteindre quelques dizaines de centimétres d’épaisseur.

Une étude de sensibilité au nombre de couches a ét¢ menée par Ross (2003). Sauf avis
contraire, le découpage que j’ai utilisé ici est celui proposé a la suite de cette étude de sensibilité qui
comprend : 4 couches de 10cm d’épaisseur chacune puis 4 couches de 20cm suivies enfin au fond de 2

couches de 40cm pour une colonne de 2m de profondeur (Figure 80).

0 cm
1
2
: !
Position de Ax=10cm
’interface 4
entre 2 sols :
40 cm 5
6
7 I Ax=20cm
8
120 cm
Ax=40cm
9
10
200 cm

Figure 80 : Découpage vertical préconisé par Ross (2003) : 10 couches
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Un pas de temps adaptatif, calculé par le biais d’une augmentation ou d’une diminution
maximale du degré de saturation pour chaque couche, permet une meilleure résolution temporelle

lorsque 1I’humidité varie rapidement.

Dans le cas d’une saturation de la surface par défaut d’infiltration, une lame d’eau se forme en
surface et une équation supplémentaire doit étre considérée pour 1I’évolution de cette lame d’eau
ho [m].

Aho - o __ o _ 0O
E Y prec " YDevap ~ 4o

Eq. 111 0 0

9 :qg+ % Ah, +% AS,

0 1

Le flux d’évaporation ¢(0) [m.s’l] est calculé en supposant que la surface est seche. Le flux
est alors le flux maximal entre la surface et le nceud de la premiére couche. Si le flux calculé est
supérieur au flux d’évaporation potentielle, g(0) est alors ramené a ce flux potentiel.

Au fond le flux peut étre gravitaire, prescrit ou calculé a partir d’une charge prescrite et

variable dans le temps.

Mentionnons enfin que la solution numérique de Ross (2003) permet de traiter des sols
hétérogenes (c'est-a-dire composés d'horizons aux propriétés hydrodynamiques différentes). Dans ce
cas, une inconnue supplémentaire, le potentiel de Kirchhoff a l'interface entre les horizons, est calculée
en utilisant la continuité des flux et de la pression a l'interface. Cette méme propriété permet aussi de
positionner exactement la nappe lorsque celle-ci se trouve entre deux couches, l'une saturée, l'autre

non.

6.1.2 Lemodéle SISPAT : laréférence numériqueretenue:

La comparaison d’une solution numérique avec une solution analytique ne permet la
validation de la premiére que dans les conditions d’application de la seconde : profil initialement sec,
condition fixe en surface, etc. De plus, Oreskes et al. (1994) rappellent que la raison d’étre des
solutions numériques est bien de dépasser le cadre d’application des solutions analytiques (cf.
chapitre 1). Ainsi, afin d’étendre la validité de la solution numérique de Ross (2003), nous avons
cherché a la comparer avec celle d’un autre modele plus complet et plus complexe, que 1’on pourrait

considérer comme référence de par ses applications et vérifications antérieures. La comparaison des
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deux permet alors d’envisager des changements de condition en surface et surtout des simulations
longues, incluant des phases d’infiltration mais aussi des phases d’évaporation.

Nous recherchions particulierement une fagon classique et éprouvée de résoudre I’équation de
Richards (1931) pour y confronter la méthode de Ross (2003). En anticipant l'inclusion des plantes et
l'analyse des erreurs induites par l'utilisation d'une ETP, nous souhaitions utiliser un mod¢le de
Transferts Sol-Végétation-Atmosphere (TSVA) qui décrive non seulement les transferts d’eau mais
aussi le bilan d’énergie a I’interface sol-atmosphere.

Le modele SiSPAT (Simple Soil Plant Atmosphere Transfer) répondait a nos attentes. Nous en
présentons ici un rapide résumé. La description compléte est disponible dans Braud et al. (1995) et
Braud (2000, 2002).

Le mode¢le SiSPAT résout de fagon couplée les transferts d’eau et de chaleur dans la zone non
saturée, ce qui inclut ’infiltration, le ruissellement de surface, I’extraction racinaire, les transferts
turbulents au dessus et au sein de la canopée, et I’interception de la pluie et des radiations par la
végétation. Le modele est forcé a un niveau de référence par des séries de température et d’humidité
de I’air, de vitesse du vent, de rayonnement (solaire et grande longueur d’onde incidents) et de pluie, a
un pas de temps inférieur & I’heure. La résolution couplée de I’équation de transfert de chaleur et de
transfert d’eau se fait suivant le formalisme de Milly (1982). Le mod¢le peut étre utilisé sur des sols
hétérogénes, c’est-a-dire formés de plusieurs horizons pédologiques. Les propriétés des sols peuvent
étre décrites par différents modéles dont le modéle de Brooks et Corey (1964), option qui sera retenue
dans cette étude a la fois pour la courbe de rétention et pour la courbe de conductivité. Dans la seconde
version du modéle SiSPAT (Braud, 2002), la résolution du module sol a été améliorée par I'utilisation
de la méthode mixte (s'appuyant sur le potentiel matriciel et la teneur en eau volumique) et itérative de
Celia et al. (1990). Ceci rend le mode¢le apte a simuler de sols saturés et assure une meilleure précision
de la solution numérique.

Dans le compartiment sol, la condition en bas peut étre de type Dirichlet (potentiel imposé) ou
de type Neumann (flux imposé). Les conditions limites supérieures sont fournies par la résolution de
I’interface, qui permet de résoudre simultanément les équations de bilan d'énergie sur le sol et la
végétation, la continuité des flux sensibles et latents dans le couvert et la continuité du flux de masse a
la surface du sol. Cette interface est décrite par analogie a un circuit électrique comprenant des
résistances aux échanges entre le sol, la végétation et 1’atmospheére. Le lien entre le bilan de masse et
le bilan de chaleur est assuré par 1’évaporation.

Dans la derniére version du modéle (Braud, 2002), une lame d’eau en surface peut se former
lorsque le flux d’infiltration est inférieur a I’intensité de la pluie. Cette lame d’eau peut étre réinfiltrée

plus tard, lorsque le sol le permet.
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Les processus représentés dans le modéle SiSPAT et son mode de résolution numérique
(itérations sur le module sol et a l'interface sol — végétation — atmospheére) en font un modele qui peut
étre considéré comme modele de référence pour tester des modélisations simplifiées. Il répond donc
bien a notre attente pour valider la solution numérique de Ross (2003).

De plus, ce modéle a été largement testé et validé dans des conditions climatiques variées et
sur différents type de cultures (Braud et al. 1995, 1997 ; Braud 1998 : HAPEX-Sahel ; Boulet et al.
1997 : EFEDA ; Gonzalez-Sosa et al., 1999, 2001 : MUREX ; Olioso et al., 2002 : Alpilles-ReseDA).
Certaines vérifications a 1’aide de solutions analytiques ont ét¢é menées, comme par exemple sur
I’infiltration cumulée et I’exfiltration (Boulet et al., 2000). D’autres ont été réalisées au cours du

développement du modéle (Braud, communication personnelle).

Pour le test de la solution numérique de Ross (2003), le modele SiSPAT a été utilisé en
condition isotherme et sans résolution du bilan d’énergie. Ceci nous permet de ne tester que le

compartiment sol dans un premier temps.

6.1.3 Validation al’aide de solutions analytiques

Deux solutions analytiques ont été retenues de la littérature pour la validation la solution
numérique. Celle de Basha (1999) utilise un modéle exponentiel de type Gardner (1958) permettant
une linéarisation de 1’équation de Richards (section 6.1.3.1). La diffusivité est alors constante. Malgré
cette forte simplification, cette solution présente I’avantage de conduire a une formulation analytique
du potentiel de Kirchhoff, comme cela est nécessaire pour 1’application de la solution numérique de
Ross (2003). La seconde est celle développée par Parlange et al. (1985) et Haverkamp et al. (1990)
(section 6.1.3.2). Elle est non linéaire : les sols sont décrits par le modele de Brooks et Corey (1964).
Mais elle ne permet pas de décrire le profil d’humidité. Toutefois, elle décrit 1’évolution de
I’infiltration cumulée en fonction du temps et/ou du flux de surface. J’ai utilisé une troisiéme solution
analytique proposée par Haverkamp (communication personnelle), permettant de décrire le profil des
teneurs en eau, en utilisant le modele de Brooks et Corey (1964) (section 6.1.3.3). Toutes ces solutions

analytiques supposent que le sol est initialement sec.

6.1.3.1 Lasolution linéaire de Basha (1999) :

a) Theorie :
Basha (1999) utilise une forme exponentielle de type Gardner (1958) pour décrire 1’évolution

de la conductivité hydraulique en fonction de la pression matricielle 4 :
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Eq. 112 K(h)= K, exp(an)

ot a [m™'] est une mesure de I’importance relative de la gravité par rapport a la capillarité. De fagon a
linéariser complétement 1’équation de Richards, Basha (1999) fait une hypothése similaire sur la forme

de la courbe de rétention g7) :
Eq. 113 0=6. +(8.-8.)explan)

ou @ est la teneur en eau a saturation et 6. est la teneur en eau résiduelle (celle-ci sera considérée

comme nulle par la suite).

Le potentiel de Kirchhoff a alors une formulation simple :

(ah)

La méthode des fonctions de Green (Greenberg, 1971) est utilisée pour déduire la solution

Eq. 114 Q= j

analytique suivante :

Eq. 115

erfc(\/_ \/_j
~(1+22 +4T)exP(2Z)erfc(\/i_T +ﬁj+4\/§exp(2 —T—%)

ouZz, Tet 5 sont des formes adimensionnelles de I’épaisseur z, du temps ¢, et du flux g.

¢:

N |

ZZEZ

2

Eq. 116 T= C;
4 N
KS

=4

q K

La fonction erfc est la fonction complémentaire de la fonction erreur erf (Abramowitz et

Stegun, 1972, équation 7.4.32) :

Eq. 117 erfe(x) =1~ erf(x) 2 Texp( )d

IT

Pour permettre une comparaison réelle entre les solutions numérique et analytique, la solution

de Ross (2003) a été modifiée afin de prendre en compte les modeles exponentiels de description des
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sols. La fonction erfc a quant a elle été programmée selon la méthode proposée dans « Numerical

recipes in Fortran 90 » (Press et al. 1996)

b) Utilisation de la solution de Basha (1999) :

La solution analytique de Basha (1999) ne peut étre mise en ceuvre que sur des sols répondant
a la contrainte de description des propriétés des sols. Bresler (1978) propose 17 sols du catalogue de
Mualem (1976a) dont les propriétés peuvent étre décrites par un modele exponentiel. J’ai choisi six
exemples dans ces deux références bibliographiques : Chino clay, Lamberg clay, Peat, Touched silt
loam, Oso Flasco fine sand et Crab Creek sand. Deux autres sols du catalogue de Mualem (1976a)
avaient été décrits par une loi de type Gardner (1958) par Knutson et Selker (1994) et ont été utilisés
ici. Il s’agit de Rehovot sand et Ida silt clay loam. Les caractéristiques de ces sols sont données dans le

Tableau 22.

Sols a(m?) Ks(m.sec™) 0,
Chino clay 0.0685 2.29E-07 0.532
Lamberg clay 32.7 3.34E-04 0.537
Peat 0.104 6.13E-07 0.47
Touched silt loam 1.56 4.86E-06 0.469
Oso Flasco fine 7.2 2.00E-04 0.266
Crab Creek sand 46.6 1.27E-04 0.375
Rehovot sand 15.74 7.64E-05 0.44
Ida silt clay loam 6.7 4.17E-06 0.53

Tableau 22 : Huit solsdont les propriétés hydr odynamiques s ajustent sur un modéele de Gardner (1958).

Sur ces huit sols, j’ai cherché a comparer le profil obtenu par la solution numérique a celui
obtenu par la solution analytique de Basha (1999). Le profil était initialement sec. Un flux de surface
constant de 15 mm.h™ a été appliqué en surface pendant 10 heures.

Le Tableau 23 montre pour les huit sols, 1’efficience sur la teneur en eau de chaque couche.
Rappelons que ces critéres ont été définis au chapitre 1. Chaque simulation conduit a de bons résultats
aux vues de ces deux critéres. L’efficience est supérieure a 0,99 pour les sept premiers sols et dans
quasiment toutes les couches. L’évolution de la teneur en eau de la derni¢re couche est parfois moins
bien simulée comme c¢’est le cas pour Chino clay, Peat, Touched silt loam et Ida silt clay loam. Cette
derniére couche n’est alors que faiblement affectée par la progression du front d’infiltration. Les
teneurs en eau sont encore faibles ; les erreurs sont ainsi importantes mais pas significatives. De la

méme manicre, pour Ida silt clay loam, nous observons une détérioration de la performance dans le
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bas du profil. Ceci est dii & une teneur en eau quasiment constante dans les derniéres couches,

inférieure a 0,001. L’erreur est donc due a I’approximation de 0.

Couche
S 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
Chino clay 0.99 099 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.63
Lamberg clay 0.99 099 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.98 0.98 0.98
Peat 0.99 0.99 0.99 0.99 1.00 100 099 099 0.99 0.845
Touched silt loam 099 099 099 099 099 099 099 099 099 0.84
Osoflasco finesand 099 099 099 099 099 099 099 099 0.99 0.99
Crab creek sand 098 099 099 099 099 099 099 099 099 0.97
Rehovot sand 0.99 099 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.99 0.98
Ida silt clay loam 0.99 099 0.99 0.99 099 091 -0.01 -858 -406 -2.10’

Tableau 23 : Efficience sur lesteneursen eau simulée sur les huit sols choisis.

La Figure 81 montre I’exemple des quatre premieres couches de Touched silt loam. Pour les

autres sols, les résultats sont identiques et ne sont donc pas présentés ici.
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Figure 81 : Evolution delateneur en eau des quatre premiéres couches de Touched silt loam.
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Cette premicre comparaison a une solution analytique simplifiée conduit a de trés bons
résultats. Soulignons toutefois que cette solution linéaire demande des simplifications importantes
dans la description des sols, nuisant ainsi & la généralisation des résultats. Elle n’est donc qu’un
préambule et d’autres validations sont nécessaires. Je m’attacherai particulierement dans la suite a
I’utilisation du modéle de Brooks et Corey (1964) pour décrire les propriétés hydrodynamiques des

sols.

6.1.3.2 Solution analytique sur I’infiltration cumulée

a) Theorie :

Dans la littérature, il n’existe pas de solutions analytiques permettant de décrire le profil
d’humidité avec une description physique des sols de type Van Genuchten (1980) ou Brooks et Corey
(1964). Toutefois, Parlange et al. (1985) et puis Haverkamp et al. (1990) ont proposé une solution
analytique pour décrire I’infiltration cumulée / en fonction du temps ¢ et/ou du flux de surface g. Sous
des conditions de charge en surface et pour une teneur en eau initiale homogéne ), I’infiltration

cumulée est décrite a 1’aide du concept de flux de concentration (Philip, 1973) et de la proportionnalité

des conductivités (Parlange et al. 1985). La forme générale de I’infiltration est la suivante :

. _ _ _ SZ(QO,HS) K, K,
Eg. 118 1 Kot =2z [Bv 90] + 2ﬁ(90)9s )[]<Y _KO] ln|:1 ¥ ﬁ(e())gs) q, _KS

ou Kyet @, sont les conditions initiales (respectivement de la conductivité hydraulique et de la teneur
en eau), K, et 6, sont les conditions a la saturation et z, [m] est le niveau de référence séparant la zone

saturée de la zone non saturée du profil. La sorptivité S(6,,6,) [m.s?] et le parametre 3(6),,6.)

dépendent des conditions initiales et des conditions de saturation mais leur expression analytique est
possible dés lors que des modeles de courbe de rétention et de conductivité hydraulique sont choisis.
Dans les références citées ci-dessus, ces expressions analytiques sont proposées pour le modéle Van

Genuchten (1980). Nous proposons en annexe IV de développer les équations dérivées de I’équation

Eq. 118 et Pobtention de S(6,.6.) et B(6,.6.) pour le modéle de Brooks et Corey (1964) en

conditions initiales séches ( &, =0).

Nous avons a notre disposition, trois équations adimensionnelles donnant :

- D’infiltration cumulée en fonction du flux de surface seul :

Eq. 119 I* =iln 1+ B
B q*-1
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- Dinfiltration cumulée en fonction du temps et du flux de surface :

. 1
Eq. 120 1#=(1=B)*+in| 1+

q*-1
- et le temps en fonction de ’infiltration :

Eq. 121 t*:L([*—ln[eXp('BI*)_l+'3j]
1-B

Rappelons les adimensionalisations effectuées pour I’obtention de ces équations :

2K
I*=a,l  avec a, =—;-
S
. . _2K}
Eq. 122 t*=at avec a, = 3§
. _ 1
q —a'qq avec aq —?

Les paramétres S° =S° (O, 9?) et =L (O, 9?) s’écrivent de la fagon suivante pour le

modele de Brooks et Corey (1964) :

Eq. 123 §*=C,, 0.

he

KS

+ ! + !
An -1 An-1+A4

avec: Eq.124 Cg, =2

C,.
Eq. 125 ,8:2[1—2 ””‘j

She

avec: Eq.126: Cpe :l+ﬁ
,7_ —

Nous avons ainsi tous les éléments nécessaires a I’utilisation de cette solution analytique.

b) Mise en ceuvre de cette solution analytique :

Pour son application, j’ai choisi trois sols caractéristiques permettant d’étudier une gamme
variée de sols : un sable, une argile et un limon. Les caractéristiques hydrodynamiques ont été choisies

d’apres des ouvrages tels que celui de Chow et al. (1988) et sont données dans le Tableau 24.
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& he (M) 1/ U Ks

Sable 0.4 -0.1 3 9 20
Limon 0.5 -0.5 5 13 2
Argile 0.6 -04 9 21 0.2

Tableau 24 : Propriétés hydrodynamiques destrois sols caractéristiques

Les simulations ont été réalisées sur 10 heures avec une charge constante nulle en surface et
un profil initialement sec. La Figure 82 présente la comparaison entre la solution numérique et la
solution analytique pour chacun des trois sols. Vu la forme de ’équation Eq. 121 donnant le temps en
fonction de I’infiltration cumulée, nous ne pouvons appliquer de fonction « objectif » sur I’infiltration
cumulée. Ainsi, a chaque pas de temps, le modele fournit une infiltration cumulée a partir de laquelle
on déduit un temps théorique, issu de la solution analytique. Ce sont donc les temps qui sont comparés

dans la fonction « objectif » qui est ici I’efficience (cf. définition au chapitre 1).
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Figure 82 : Infiltration cumulée en fonction du temps pour lestrois sols caractéristiques: limon, argile,

sable.

Sur ces trois simulations, I’efficience est trés bonne : 0,998 pour le limon, 0,997 pour le sable
et 0,989 pour I’argile. Toutefois, sur 1’argile, I’évolution temporelle de I’infiltration cumulée n’est pas
trés bien décrite, notamment dans les premiéres heures : la solution numérique sous-estime fortement
I’infiltration cumulée. L’infiltration simulée apparait segmentée. Chaque segment de droite correspond
a ’avance du front dans une couche ; les discontinuités marquent le moment ou une nouvelle couche
se sature. Cette segmentation n’est visible que sur 1’argile dans la mesure ou la saturation d’une
couche de méme épaisseur prend plus de temps sur 1’argile que sur les autres types de sols.

Une plus fine discrétisation des premiers centimétres de sols permet de réduire
significativement ce défaut d’infiltration. Nous rappelons que dans la configuration initiale, les deux
premiéres couches font dix centimétres d’épaisseur. Une discrétisation homogéne de la colonne en 100
couches de 2 cm d’épaisseur conduit a une trés bonne simulation de I’infiltration cumulée (£ > 0,999).
Toutefois, méme si le calcul prend moins de 5 secondes, cette configuration risque de ne pas étre
optimale dans une utilisation a grande échelle. Un compromis entre les deux discrétisations peut étre
trouvé en ne découpant finement que les vingt premiers centimétres de sol : 5 couches de 2cm suivies
de 2 couches de 10cm, le reste du profil restant inchangé (par exemple). Cette discrétisation en 15
couches permet d’obtenir des résultats aussi satisfaisant qu’avec 100 couches (Figure 83) tout en
réduisant fortement les temps de calcul. La discrétisation plus lache du bas de la colonne n’a pas la
méme influence sur la forme de la courbe d’infiltration cumulée. En effet, lorsque le front

d’humectation se situe dans ces couches, I’infiltration cumulée est linéairement croissante.
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Figure 83 : Infiltration cumulée d’une colonne d’argile discr étisée en 15 couches, avec une discr étisation

plusfine de la surface.

Nous pouvons ainsi conclure que la solution numérique de Ross est efficace pour représenter
I’infiltration cumulée. Nous noterons toutefois qu’une discrétisation fine des premiers centimétres de
sol est nécessaire pour bien représenter I'infiltration aux temps courts (épaisseur des couches de

I’ordre du centimétre). Ceci est particulierement vrai sur des sols argileux.

6.1.3.3 Description du profil des teneurs en eau par une nouvelle solution analytique

développée par Haverkamp (communication personnelle) :

Les solutions que j’ai mises en ceuvre jusqu’a maintenant permettent, I’une d’obtenir le profil
de teneur en eau mais avec des simplifications importantes dans la description des sols, 1’autre
d’utiliser le modele de Brooks et Corey (1964) mais sans décrire le profil des teneurs en eau. L’idéal
serait de combiner les deux : avoir une solution analytique décrivant le profil des teneurs en eau,
valable lorsqu’on utilise des mode¢les physiques de description des sols, tels que celui de Brooks et
Corey (1964). C’est dans cet esprit qu’Haverkamp (communication personnelle) a développé une
nouvelle solution analytique. Celle-ci n’étant pas été publiée, j’en propose le déroulement en annexe V

de ce mémoire pour permettre une meilleure compréhension au lecteur avide d’équations.
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a) Théorie :

Dans cette solution analytique, I’adimensionnalisation des variables est 1égérement différente

de celle de la solution précédente.

. . €K, 1
Eq. 127 [=+f_rjr=—
SO ebhe
\ o . . 2
ou ¢, est définit comme suit : Eq. 128 c

R Yy

Q, est I’exposant introduit dans la formule du flux de concentration pour &, = 0 :

s

Eq. 129 7£(0,8) =(§J =g

Les autres variables sont adimensionnalisées de la fagon suivante :

) t 6Bh
Eg. 130 - =—=
KS
. |
Eq. 131 -
g K,
Eq. 132 =
g. z =—
h,

Dans un premier temps, le méme type d’équation reliant I’infiltration cumulée, le temps et le
flux de surface que la solution sur I’infiltration cumulée, peut étre déduit. L’infiltration cumulée en

fonction du flux de surface s’exprime comme suit :

. c
Eq. 133 I = *1 +—2211+BIn|1+ *1
qg -1 2¢q q -1
, 2
avec EqQ.134 B=————
4+c,(1-2)

Le temps peut étre exprimé en fonction du flux d’infiltration seul :

Eq. 135

. c c B
£ = *1 ~In| 1+ *1 +L,?21+Bln1+*1 »o 1,,2+L*—1r11+*L
qg -1 qg -1 4q qg -1 4 | 2¢q q qg -1
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La combinaison des équations Eq. 133 et Eq. 135 fournit une expression du temps qui fait intervenir a

la fois I’infiltration cumulée et le flux de surface. :

Eq. 136 t = ,,1 -In| 1+ *1 + 1* I - *1
qg —1 qg -1) 2¢q qg —1

L’expression du profil se présente sous la forme d’une profondeur théorique en fonction du

flux de surface et de la teneur en eau.

2 ln[l'i‘ " lj dc,
Eq. 137 7= *1 + CZ* 1-87 |+ ¢ *q 1 =g *
g -1 2¢q 4+c, q
) o . 2
ou ¢, est défini comme : Eqg. 138 c, =
An-a A -1

b) Mise en ceuvre de cette solution analytique

Comme avec la solution analytique précédente, j’utilise trois sols caractéristiques : sable,
argile et limon (Tableau 24). Les colonnes de 2m sol sont divisées en 10 couches d’épaisseur non
homogeéne selon le découpage proposé par Ross (2003) (Figure 80). Les simulations ont lieu sur 20h,

le profil étant initialement sec, la charge en surface maintenue nulle.

Nous retrouvons la bonne capacité du modéle a reproduire 1’infiltration cumulée sur chacun
des trois sols. Sur le sable et le limon, I’efficience sur le temps est de 0,99 ; alors que sur I’argile elle
vaut 0,94 puisque comme précédemment, le découpage n’est pas assez fin proche de la surface.
Néanmoins, I’aspect segmenté de la courbe d’infiltration est amélioré des lors que 1’on découpe plus
finement les premiers centimétres de la surface. Je ne montre pas ici ces résultats qui seraient
redondants avec le paragraphe 6.1.3.2. Intéressons-nous plutot a la description du profil des teneurs en
eau.

Le Tableau 25 résume les résultats pour les trois sols, a chaque heure de simulation. La
description du profil est assez succincte. L’efficience sur les teneurs en eau est en certaines heures
assez faible (0,46 pour I’argile, 0,28 pour le limon, 0,18 pour le sable) notamment dans les premiéres
heures de simulation. Le cas du sable est a part, dans la mesure ou le profil se sature rapidement. La
Figure 84 propose un exemple de profil sur une colonne de limon aprés 9h de simulation (le trait
plein figure la solution analytique, les croix correspondent a la solution numérique). Alors que pour

bien décrire I’infiltration cumulée, un découpage en 10 couches était suffisant pour le sable et le
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limon, il semble que pour simuler convenablement 1’évolution du profil, ce découpage soit trop

grossier.

heure 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

E argile | 0.00| 0.68| 0.46| 0.46| 0.46| 0.47 | 0.81| 0.50 | 0.53| 0.57

Elimon| 0.28| 0.44| 0.60| 0.46| 0.65| 0.38| 0.66| 0.69| 0.49| 0.61

E sable] 0.18| 0.25| 0.29

heure |11 12 13 14 15 16 17 18 19 20

E argile | 0.57| 0.57 | 0.57| 0.87| 0.90| 0.46| 0.56| 0.59 | 0.60| 0.60

E limon| 0.63| 0.40| 0.53| 0.60| 0.60| 0.60| 0.60| 0.53| 0.68| 0.76

Tableau 25 : Efficience sur laforme du profil, au fil des heures. Découpage initial en 10 couches non

homogénes
9h
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+
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Figure 84 : Exemple de profil pour une colonne de Limon aprées 9h de simulation (letrait plein figurela

solution analytique, les croix rouges cor respondent a la solution numérique)

Pour une meilleure description du profil et une meilleure performance de la solution

numérique, il est nécessaire de discrétiser plus finement la colonne de sol. Le Tableau 26 donne les
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efficiences sur les teneurs en eau pour chaque couche d’une colonne de limon, selon différents

découpages.

Heure 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
15¢. | 0.36 | 0.44 | 0.60 | 0.46 | 0.65 | 0.38 | 0.66 | 0.69 | 0.48 | 0.60
20c. | 0.34 | 065 | 0.66 | 0.73 | 0.69 | 0.71 | 0.86 | 0.84 | 0.77 | 0.94

100c. | 0.94 | 095 | 096 | 0.97 | 0.97 | 0.97 | 0.97 | 097 | 0.97 | 0.97

Heure 11 12 13 14 15 16 17 18 19 | 20

15c. | 063 | 0.40 | 0.53 | 0.59 | 0.60 | 0.60 | 0.60 | 0.53 | 0.68 | 0.76
20c. | 085 | 0.78 | 0.89 | 085 | 0.80 | 0.89 | 0.82 | 0.91 | 0.84 | 0.81
100c. | 0.96 | 0.97 | 0.97 | 0.96 | 0.96 | 0.96 | 0.96 | 0.95 | 0.95 | 0.95

Tableau 26 : Efficience sur la forme du profil, au fil des heures. Découpage de 15, 20 et 100 couches de

2cm pour une colonne de limon.

Un découpage en 100 couches permet effectivement d’obtenir des efficiences supérieures a
0,90 quelle que soit I’heure de simulation. Néanmoins un découpage si fin risque de réduire les
avantages de la solution numérique par rapport a un modele classique et pour une utilisation a grande
échelle. La méme discrétisation en 15 couches que celle utilisée pour I’infiltration cumulée sur 1’argile
ne permet pas d’obtenir des résultats significativement meilleurs qu’avec un découpage en 10 couches.
En effet les couches supplémentaires sont situées uniquement prés de la surface. Or, pour bien décrire
le profil tout au long des simulations et pour tout type de sol, les couches profondes aussi doivent étre
relativement fines. Avec le découpage en 15 couches, les couches profondes sont trop épaisses. Ainsi,
20 couches homogeénes de 10 cm d’épaisseur permettent d’obtenir de meilleures efficiences qu’avec
10 couches tout en conservant un avantage certain par rapport aux découpages fins des modéles
traditionnels. La Figure 85 montre les profils d’humidité d’une colonne de limon découpée en 20
couches homogenes aprés 2h, 4h, 6h et 8h de simulation.
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Figure 85 : Evolution du profil desteneursen eau pour une colonne de limon de 2m découpée en 20

coucheshomogeénes,a2h,4h,6h, et 8h.
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Ainsi la solution numérique demande un découpage homogene pour bien décrire le profil des
teneurs en eau. Alors que pour I’infiltration cumulée, il fallait des couches fines en surface, une bonne
description du profil passe par des couches de I’ordre de 10 cm d’épaisseur sur toute la profondeur de
la colonne de sol. Moyennant une discrétisation adaptée la solution numérique de Ross (2003) est
néanmoins performante pour reproduire I’infiltration cumulée et les profils des teneurs en eau avec
une description des sols selon Brooks et Corey (1964). Cette analyse n’a ¢été faite que dans des
conditions initiales et aux limites spécifiées par les solutions analytiques (conditions initiales séches et
charge constante nulle en surface). Pour I’instant, la validité de la solution numérique n’est attestée

que pour ces conditions particuliéres.

6.1.4 Comparaison avec une autre solution numérique

Afin d’¢élargir I’évaluation de la solution numérique de Ross (2003), nous avons voulu utiliser
une autre solution numérique, permettant notamment de simuler une condition a la limite variable dans
le temps (alternance de séquences de pluie et d'évaporation), des conditions initiales non homogenes
(et pas nécessairement séches) et des sols hétérogenes, c’est-a-dire composés de plusieurs horizons.
Comme nous 1’avons développé au paragraphe 6.1.2, le modéle SiSPAT répond entiérement & nos
attentes pour cette comparaison et peut étre considéré comme une référence. Des tests systématiques
ont été conduits sur différents types de sol, différents forgages climatiques et différentes conditions
initiales. Nous pouvons alors comparer les cumuls d’évaporation, les cumuls de drainage au fond du
profil, I’évolution des teneurs en eau, autant de grandeurs qu’il est nécessaire de bien simuler pour des

applications réelles.

6.1.4.1 Description dessmulations:

a) Propriétés hydrodynamiques des sols :

Les sols utilisés sont les trois sols caractéristiques décrits précédemment dans le Tableau 24,
afin de couvrir une large gamme de sols : sable, limon, argile. Nous construisons avec ces sols des
colonnes homogenes de 2 meétres et également des colonnes hétérogénes constituées de sable sur
40 cm et d’argile sur 1m60, ou inversement une épaisseur d’argile de 40 cm en surface et une
épaisseur de sable de 1m60. On obtient alors 5 colonnes différentes dénommées par la suite : S, L, A,

SA et AS (respectivement Sable, Limon, Argile, Sable sur Argile et Argile sur Sable)
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b) Forcage climatique :

Le choix du forgage climatique a été guidé par la volonté de valider aussi bien sur des périodes
d’infiltration que des périodes d’évaporation. Pour cela nous nous sommes donnés des forcages
schématiques en créneaux comprenant différentes intensités et différentes durées des cycles pluie-
évaporation. Chaque forgage a une durée de 20 jours. Le premier forgage est formé de 2 cycles
constitués chacun d’une période de pluie d’intensit¢é 25mm/h pendant 10h puis d’une période
d’évaporation avec un taux potentiel de 0,5mm/h pendant 230h. Ce premier forcage sera nommé
"cycles longs" par la suite. Le second forcage est constitué de 4 cycles de 10h de pluie d’intensité
Smm/h suivies de 110h d’évaporation avec un taux potentiel de 0,5mm/h. Ce deuxi¢me forgage sera

nomm¢ par la suite "cycles courts". Une représentation schématique de ces forcages est proposée a la

Figure 86.

30 -
g oy pry
= 1 cycles courts
é 20 —— cycles longs
p
210 -
e
£

O T T T T
0 100 200 300 400

temps (h)

Figure 86: Forcage climatique: cyclescourtset cycleslongs

¢) Conditions initiales :

Deux conditions initiales ont été choisies : une trés séche ou la pression est uniforme et égale a

—50m et une légerement plus humide ou la pression est uniforme et égale a —10m.

d) Résumé des différentes configurations :

La combinaison de ces choix conduit a 20 configurations différentes. Leur nom est présenté
dans le Tableau 27. La ou les 2 premicres lettres font référence au sol, "court" ou "long" au forcage

climatique et "10" ou "50" a la condition initiale.
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cycles courts cycles longs
-10m -50m -10m -50m
Sable-Argile SAcourt10 SAcourt50 SAlongl10 SAlong50
Argile-Sable AScourt10 AScourt50 ASlong10 ASlong50
Argile Acourt10 Acourt50 Alongl10 Along50
Sable Scourtl0 Scourt50 Slong10 Slong50
Limon Lcourtl10 Lcourt50 Llongl10 Llong50

Tableau 27 : Noms des 20 configurations de comparaison sur sol nu

e) Maillage :

Comme précédemment, j’utiliserai, sauf avis contraire, le maillage préconisé par Ross (2003) :
une colonne de 2m de sol discrétisée en 4 couches de 10cm d’épaisseur chacune puis 4 couches de
20cm suivies enfin au fond de 2 couches de 40cm (Figure 80). Je conserverai ce découpage méme
dans le cas ou le sol ne comporte qu’un horizon.

Le maillage de SiSPAT doit étre beaucoup plus fin pour assurer la conservation de la masse. Il
est fait de telle sorte que les parties supérieures et inférieures des horizons de sol sont découpées plus
finement que le centre. Ici on choisit un maillage plus fin sur les 10 premiers et les 10 derniers
centimetres, I’épaisseur des couches ne pouvant toutefois €tre inférieure au millimétre. Ainsi, le
maillage comporte 137 nceuds lorsqu’il y a deux types de sol et 99 noeuds lorsqu’il n’y en a qu’un seul.
Une valeur moyenne de teneur en eau est fournie, en sortie du mode¢le, sur le méme découpage que

celui utilisé par la solution numérique de Ross (2003).

f) Criteres de comparaison

La comparaison portera principalement sur le cumul d’évaporation, le cumul de drainage,
I’évolution de la lame d’eau de surface et I’évolution de la teneur en eau dans les différentes couches.
La fonction « objectif » utilisée ici est I’erreur relative sur les résultats finaux (cumuls, lame d’eau,

teneur en eau), définie comme suit :

E = Ross — SiSPAT

Eq. 139 ;
SiSPAT

ou, dans cette formule, Ross est le cumul obtenu par la solution numérique de Ross (2003) et SiSPAT
est le cumul obtenu par le modele SiSPAT. Une erreur relative positive atteste donc d’une
surestimation de la solution numérique par rapport au modele SiSPAT, alors qu’une erreur relative

négative atteste d’une sous-estimation de la solution numérique.
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Je laisse de coté 1’estimation du temps de calcul. Ross (2003) a montré dans la publication
originale que le temps d’exécution était trés inférieur a celui d’une méthode numérique classique.
Comme pour les simulations de Ross (2003), le temps d’exécution de mes propres simulations est de
I’ordre du dixiéme de seconde avec un processeur a 866Mhz, alors que le calcul avec le modele
SiSPAT prend plusieurs minutes voire une dizaine de minutes. Je ne me suis pas concentrée sur cet
avantage précieux de la solution numérique puisque les temps de calculs sont incomparables et que

tout utilisateur serait conquis.

6.1.4.2 Résultats

a) Cumul d’évaporation :

La Figure 87 montre les cumuls d’évaporation sous forme d’histogrammes. Les barres pleines
représentent les cumuls calculés par la méthode de Ross (2003) et les barres vides représentent les
cumuls calculés par SiSPAT. Le Tableau 28 présente les erreurs relatives qui en découlent. Seules les
conditions initiales hy=-10m sont présentées sur ces graphiques, du fait d’une faible différence de

cumul avec hy=-50m.
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Figure 87 : Comparaison des cumulsd’évaporation. Lesbarres pleines sont les cumuls obtenus par la
méthode de Ross (2003) ; lesbarresvides sont les cumuls obtenus par le modéle SISPAT.
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Forcage climatique long court
C.l. ho=-10m  hy=-50m ho=-10m ho=-50m
SA -2.46 -1.89 -2.05 -2.19
AS -3.05 -2.39 -2.11 -3.63
A -2.96 -2.38 -3.66 -2.19
L -1.32 -1.42 -0.78 -2.51
S -2.61 -2.65 -3.43 -3.39

Tableau 28 : Erreur relative (en %) sur lescumuls d’ évapor ation.

L’erreur relative est en moyenne égale a -2,5% en fin de simulation. On note une sous-
estimation systématique de I’évaporation calculée par la méthode de Ross (2003), quel que soit le sol,
le forcage climatique ou les conditions initiales. L’explication de cette erreur systématique réside
certainement dans le calcul de I’évaporation qui, dans SiSPAT, est déterminée par I’interface sol-
atmosphére et, dans la solution numérique de Ross (2003), est considérée comme un flux maximal
entre la surface (séche) et le premier nceud. Une premicre couche plus fine pour cette solution
numérique permet de diminuer légérement I’erreur relative mais il subsiste la différence liée aux choix
numériques de chacune des solutions.

Si I’on suit I’évolution de ce cumul au cours du temps, apres la pluie, 1’évaporation se fait a un
taux potentiel jusqu’a ce que celui-ci ne puisse plus étre satisfait ; les deux modéles calculent donc le
méme flux d’évaporation. La différence entre les deux méthodes n’apparait que lorsque 1’évaporation
ne se fait pas au taux potentiel. Toutefois I’erreur ne progresse pas au cours des cycles pluie-
évaporation. Nous vérifions aisément que sur 100 cycles, I’erreur relative finale est du méme ordre de
grandeur.

Ainsi, vu les faibles valeurs de l'erreur relative par rapport au modele SiSPAT, nous pouvons

considérer que 1’évaporation est correctement simulée dans la méthode numérique de Ross (2003).

b) Teneur en eau dans les différentes couches :

Le Tableau 29 propose les erreurs relatives calculées a partir des teneurs en eau finales dans
chaque couche, pour 4 exemples : SAlong10, Llong50, Scourt10 et AScourt50. Le tableau complet est

situé en annexe VI (tableau 1).
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Erreur relative (%)

Couche n° 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SAlong10 114 23 1. 04 02 02 01 01 02 0.2
Llong50 6,6 14 06 02 01 -00 -00 -00 02 01
Scourt10 124 2,7 14 1,0 13 1,3 16 22 -11 14
AScourt50 54 1. o5 03 22 03 -15 -01 -0,2 -0,2

Moyenne 854 199 112 075 102 086 0.77 039 0.12 0.27

Tableau 29 : Erreur relative (en %) sur lesteneur s en eau des 10 couches de sol, pour 4 exemples.

Parallélement a la sous-estimation systématique de l’évaporation, la teneur en eau de la
premiére couche de sol est fortement surestimée par la solution numérique de Ross (2003): en
moyenne +8,5% dans la premiére couche. La surestimation de la teneur en eau est toutefois plus forte
que la sous-estimation de 1’évaporation. Notons que cette surestimation de la teneur en eau de la
premiére couche est particulierement marquée sur les sols dont la couche de surface est du sable. La
surestimation moyenne pour les couches suivantes est inférieure a 3 %. D’un point de vue plus global,
le stock d’eau dans le sol et ses variations sont trés bien représentés avec une erreur relative faible de
0,8% en moyenne. La Figure 88 montre pour les quatre premiéres couches du profil, 1I’évolution de la
teneur en eau dans chacune d’elle pour I’exemple Acourt50. Pour ce méme cas, nous pouvons
visualiser le profil final (Figure 89).

Les raisons de la surestimation systématique de la teneur en eau résident dans les mémes faits
que ceux évoqués pour 1’évaporation. Le découpage a ici une influence supplémentaire : les teneurs en
eau de SiSPAT sont moyennées sur plusieurs couches du découpage de ce modele, pour chaque temps
de sortie. En revanche, dans la solution numérique de Ross (2003), la teneur en eau a chaque temps de
sortie est bien celle du nceud, fournissant directement une valeur moyenne pour la couche. On peut
donc dire en quelque sorte que la moyenne n’est pas faite au méme moment dans la procédure de
calcul, méme si les valeurs correspondent bien au méme temps. Ceci peut entrainer de légeres

différences.
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Ainsi, outre la premiére couche, les teneurs en eau au sein du profil sont correctement
représentées par la méthode de Ross (2003). Nous nous souviendrons toutefois que la teneur en eau de

la premiere couche est surestimée, et ceci en relation avec une sous-estimation de 1’évaporation.

¢) Apparition d’une lame d’eau en surface :

Une lame d’eau se forme en surface par refus d’infiltration lorsque la capacité d’infiltration du
sol est inférieure a ’intensité de pluie. Il n’y a pas de terme frangais nommant de fagon simple ce
phénomeéne que les anglophones nomment « ponding ». J utiliserai donc ce terme dans le paragraphe
qui suit.

Deux périodes de « ponding » apparaissent sur les sols argileux lors du forgage de type
« cycles longs », une pour chacune des périodes de pluies. Dans nos tests, 5 configurations sont donc
concernées : SAlongl0; ASlongl0; Alongl0; ASlong50 et Along50. Les temps d’apparition de la
lame d’eau sont les mémes, quel que soit le schéma numérique choisi. La hauteur maximale de lame
d’eau est atteinte a la fin de chaque période de pluie (10h et 250h). L’eau est ensuite lentement ré-
infiltrée jusqu’a disparition complete de la lame d’eau. Cette disparition a lieu au méme instant dans
les deux schémas numériques.

Le Tableau 30 compare les hauteurs maximales de la lame d’eau pour les cinq cas évoqués. La
hauteur d’eau calculée par la méthode numérique de Ross (2003) est l1égérement supérieure a celle

calculée par le modele SiSPAT avec une erreur relative faible, inférieure a 2%.

SiISPAT P. Ross Erreur

hmaxl (mm) hmaxz (mm) hmaxl (mm) hmaxz (mm) hmaxl (%) hmaxz (%)
SAlong10 49 78 49,6 78,2 1,22 0,26
ASlong10 160 164 161 166 0,63 1,22
Along10 160 165 161 167 0,63 1,21
ASlong50 147 164 148 165 0,68 0,61
Along50 146 162 148 165 1,37 1,85

Tableau 30: Hauteur maximaledelalamed’eau en mm et erreursrelativesen %.

d) Cumul de drainage :

Le Tableau 31 donne les cumuls de percolation au fond (en mm) pour chacun des deux
modeles ainsi que 1’erreur relative (en %) que I’on en déduit, pour 5 exemples : SAlong10, ASlong50,
Llong50, Scourtl0, Acourt50. Les résultats pour ’ensemble des tests sont présentés en annexe VI

(tableau 2). L’erreur sur le volume drainé est trés faible : 1,4% en moyenne (si I’on considére la
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moyenne des valeurs absolues). Il n’y a pas de tendance a la surestimation ou a la sous-estimation. Les
cumuls sont trés faibles avec un forgage de type « cycles courts » ; ce qui est cohérent avec les cumuls

de pluies des forgages.

Ross (2003)|SiSPAT Erreur (%)
SAlong10 196 195 0,3
ASlong50 116 117 -1,0
Llong50 87 86 1,7
Scourt10 0,098 0,097 0,2
Acourt50 0,012 0,012 -0,9
1,4

Tableau 31 : Cumuls (en mm) et erreur relative (en %) sur les cumuls de percolation au fond

Le schéma numérique de Ross (2003) représente donc bien le volume qui atteint le fond de la
colonne de sol. En suivant I’évolution du cumul de drainage dans le temps (Figure 90), on note une
légére avance de la production de drainage du modé¢le numérique de Ross (2003) par rapport au
modele SiSPAT. Cette avance de quelques minutes est due a la discrétisation trés lache de la colonne
de sol dans le modéle numérique de Ross (2003). Entre 1m60 et 2m de sol, I’eau présente dans le sol
est dans une seule couche pour la discrétisation que nous avons choisie, alors que dans le modéle
SiSPAT plusieurs transferts a travers les couches sont nécessaires avant que cette eau atteigne le fond

de la colonne de sol. Cet artéfact peut Etre modifié en raffinant le découpage au fond.
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Figure 90 : Evolution du cumul de per colation pour I’exemple Along50
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6.1.5 Conclusion destestsdela solution numérique sur sol nu :

Le test de la solution numérique s’est déroulé en plusieurs étapes. Nous avons, dans un
premier temps, cherché a comparer cette solution numérique a des solutions analytiques. Cette
validation est donc spécifique aux conditions initiales et aux limites de chaque solution analytique.
Dans ce méme temps, une nouvelle solution analytique développée par Haverkamp (communication
personnelle) a été utilisée pour évaluer la représentation du profil des teneurs en eau avec 1’utilisation
des modeles de Brooks et Corey (1964). Avec chacune des solutions analytiques, la solution
numérique se comporte remarquablement bien et peut étre considérée comme vérifiée dans les
conditions précises de ces solutions analytiques. Une bonne description de I’infiltration cumulée
demande pour les sols argileux une discrétisation suffisamment fine (de l'ordre du cm) pres de la
surface. Un découpage homogeéne sur toute la colonne est en revanche nécessaire pour décrire
correctement 1’évolution du profil des teneurs en eau. Pour conserver un avantage dans 1’utilisation a
grande échelle et par rapport aux modéeles classiques, les couches pourront faire 10 cm d’épaisseur.

Afin de tester la solution numérique dans des conditions plus réalistes, nous avons voulu la
comparer a un autre modele numérique plus détaillé, SiISPAT, qui utilise une méthode numérique plus
classique. Cette comparaison nous a permis d’observer le comportement de la solution numérique de
Ross (2003) dans des alternances de périodes de pluie et d’évaporation et pour différents types de sol.
Nous avons obtenu des résultats comparables a SiSPAT. Notons toutefois une tendance générale a la
sous-estimation de 1’évaporation (de l'ordre de quelques %) et en paralléle, la surestimation de la

teneur en eau dans la premicre couche.

L'ensemble de ces tests nous a montré que la solution numérique de Ross (2003) était robuste
et fiable et donnait des résultats satisfaisants pour des gammes de sols variées (de 'argile au sable) et
des conditions climatiques variables. Chaque phase de ces tests a donné des résultats satisfaisant nous
incitant ainsi a poursuivre notre but avec cette solution numérique : construire un module de zone non
saturée comprenant les processus li€s a la végétation qui soit robuste, rapide et précis. C’est I’objet de

la section suivante.
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6.2 INSERTION DES PHENOMENES LIES A LA VEGETATION

La modélisation des composantes du bilan hydrologique d'un bassin versant requiert la prise
en compte de l'influence de la végétation (naturelle ou sous forme de cultures) puisque celle-ci reprend
une bonne partie de 1'eau infiltrée dans les sols pour sa transpiration et sa croissance. Compte tenu des
performances de la solution numérique de Ross (2003) sur sol nu, il nous a semblé naturel d'essayer
d'y adjoindre les phénomenes li€s a la végétation :

- D’interception de la pluie par la végétation aérienne.
- Dextraction racinaire
- latranspiration des plantes

Dans cette phase du développement, la croissance de la végétation n’est pas explicitée mais
prescrite a travers des paramétres tels que l’indice foliaire et la profondeur d'enracinement.
L’adjonction d’un module de croissance de la végétation pourra constituer une autre étape du
développement. Le bilan d’énergie n’est pas non plus explicitement résolu dans cette premicre phase
du développement. Les concepts sous-tendant le modéle hydrologique que nous développons
(POWER) nécessitent d'étre validés avant d'introduire trop de complexité. Par ailleurs, la résolution du
bilan d'énergie requiert des données d'entrée climatiques (température et humidité de 1'air, vitesse du
vent, rayonnement solaire et grandes longueurs d'ondes incidents) qui sont moins facilement
disponibles qu'une évapotranspiration potentielle (notée ETP par la suite) sur laquelle nous nous
appuyons. On peut enfin espérer que les temps de calcul seront moins importants en utilisant une ETP

qu’en résolvant explicitement le bilan d’énergie.

La description de I’extraction racinaire et de la transpiration dépend de la représentation des
racines. L approche macroscopique a été introduite par Gardner (1960). Une racine individuelle peut
étre vue comme un cylindre infiniment long de rayon uniforme et aux propriétés absorbantes. Les flux
sont alors représentés radialement a ce cylindre. Les informations nécessaires pour utiliser cette
approche ne sont pas facilement disponibles, surtout & grande échelle. Une deuxiéme méthode consiste
a évaluer I’extraction racinaire d’une couche proportionnellement au gradient de potentiel hydrique
entre le sol et la plante, ce qui nécessite 1'évaluation du potentiel foliaire. Par analogie aux circuits
¢électriques, les résistances aux transferts d’eau peuvent étre déterminées. C’est ce qui est fait dans le
modele SiSPAT, en couplage avec la résolution du bilan d'énergie pour calculer la transpiration.
Malheureusement, la nécessité d’une information détaillée de la végétation est toujours de mise.
L’approche la plus facilement utilisable est I’approche macroscopique qui demande un minimum de
données. Un terme puits représentant I’extraction est ajouté a 1’équation de Richards (1931) (équation

Eq. 100). De nombreux auteurs ont décrit le terme puits (Molz et Remson 1970 ; Feddes et al. 1978 ;
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Campbell, 1985 ; Prasad, 1988 ; Jarvis, 1989). Généralement, il dépend de la distribution de la densité
de racines (sous-entendu les racines effectives), de la teneur en eau, de la demande atmosphérique et
éventuellement de la conductivité hydraulique (Chabot et al., 2002). De la littérature, nous retiendrons
deux mode¢les récemment proposés par : Lai et Katul (2000) et Li et al. (2001). Leur terme puits est
une fonction de la transpiration potentielle et prend en compte le stress hydrique. Il inclut par ailleurs
une fonction de compensation qui permet de simuler une extraction d'eau dans les couches profondes
lorsque celles de surface sont seches. Ces modeles nous ont semblé réaliser un bon compromis entre
leur réalisme physique, les données nécessaires et leur facilit¢é d’implémentation dans la solution
numérique de Ross (2003). Une évaluation de ces deux modules a ét¢ menée par Braud et al. (2004)
aprés leur insertion dans SiSPAT, montrant leur bonne capacité a reproduire les cumuls d’évaporation,
de transpiration et les profils de teneur en eau. Le module de zone non saturée (not¢ MZNS dans la
suite) que nous proposons sera donc constitué de la solution numérique de Ross (2003) couplée a I'un
de ces modules d'extraction racinaire (Li et al., 2001 ou Lai et Katul, 2000). Un module d'interception
des précipitations est aussi propos¢. Certaines solutions analytiques existent pour valider la résolution
de I’équation de Richards avec un terme puits mais pour des descriptions restrictives des propriétés
hydrodynamiques des sols (par exemple : Basha, 1999 ; Warrick, 1974). De plus, ces solutions
analytiques sont spécifiques a une formulation du terme puits et ne sont généralement pas exactes. La
comparaison d’une solution numérique a 1I’une de ces solutions analytiques conduit alors a une
validation trop restrictive. Ainsi je ne ménerai pas cette comparaison.

Aprés une présentation de ces différents modules (section 6.2.1), mon premier objectif sera de
déterminer la précision du module de zone non saturée constitué. Au lieu d’utiliser des solutions
analytiques, j’ai comparé le MZNS dans des conditions réalistes et variées, en m'appuyant sur un
modéle de référence plus détaillé, selon la méme méthode qu’a la section 6.1.4. Ce modele de
référence sera constitué du module sol du modele SISPAT, auquel les mémes modules d'extraction
racinaire que le MZNS auront été couplés. Pour cette phase d'évaluation de la solution numérique dans
le sol, nous utiliserons une version dégradée du modele SiSPAT (section 6.2.2), ou le bilan d’énergie
n’est pas résolu et une ETP est utilisée a la place. C’est I’objet de la section 6.2.3. Le second objectif
est de déterminer si I’un ou 1’autre des modules d’extraction racinaire (celui de Li et al., 2001 ou de
Lai et Katul, 2000) présente de meilleures performances pour I’inclusion dans un modele de plus
grande échelle (section6.2.4). J’évalue ensuite la perte de performance liée a 1’utilisation d’une ETP
plutot qu’a la résolution explicite du bilan d’énergie (section 6.2.5). Enfin, j’applique le MZNS a un

jeu de données réelles pour en montrer les performances (section 6.2.6).
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6.2.1 L’interception et lesmodulesd’extraction racinaire:

6.2.1.1 Représentation de I'interception des radiations et des précipitations par la

végétation :

Le bilan d’énergie n’étant pas résolu explicitement, il importe dans un premier temps de
séparer 1’évapotranspiration potentielle (ETP) en ses deux composantes : évaporation potentielle (EP)
et transpiration potentielle (TP). On utilise pour cela une loi de type Beer-Lambert ou la séparation

dépend de I’indice foliaire LAI (pour Leaf Area Index) (Huygen et al., 1997) :

TP = ETP(1 —exp(—a, LAI))

Eq. 140
EP = ETPexp(~a, LAI)

ou ay régit I’interception des radiations par la végétation. On peut considérer que I’interception des
précipitations et 1’interception des radiations solaires sont soumises aux mémes lois. Par la suite,

j’utiliserai une valeur constante de a,, égale a 0,5.

Les feuilles de la végétation constituent un réservoir d’interception. Celui-ci a une capacité
maximale qui dépend du stade de développement de la végétation (et donc du LAI). Le réservoir se
remplit quand il pleut et se vide en période d’évaporation. Noilhan et Planton (1989) proposent une

formulation de la capacité maximale de ce réservoir W,y (m) :
Eq. 141 Wy = 2,107 0 LAI

ou gyest la fraction de radiation solaire et de précipitation interceptée par la végétation (Taconet et al.,

1986) :
Eq. 142 0, =l-exp(-a,LAl)

ol ay, est le méme coefficient de partition que pour I’ETP (équation Eq. 140).

La dynamique du réservoir d’interception est gouvernée par I’équation suivante (Noilhan et

Planton, 1989) :

ow,

Eq. 143
ot

=(P-r)-E,

ou P est I’ intensité de pluie au dessus de la canopée, P, est la pluie atteignant effectivement la surface

du sol et £, est le taux d’évaporation de la canopée mouillée. E,, dépend de la fraction de végétation

228



mouillée (0) et de la transpiration potentielle (7P). La formulation retenue de o est celle de Deardoff

(1978) :

2/3
Eq. 144 Jz( Wr j

w,

rmax

L’énergie utilisée pour cette évaporation directe a la surface des feuilles est retenue sur la transpiration

potentielle et ne peut donc plus étre utilisée pour la transpiration des plantes.

6.2.1.2 Description desmodules L101 et LKOO

L’équation de Richards (1931) est modifiée pour prendre en compte 1’extraction racinaire, par
I’intermédiaire d’un terme puits (Feddes et al. 1978) :

, 30 o o
Eq. 145 —Z =—| K| —-1||-Ex(z.t
a ot 62{ ( )(62 ﬂ x(z.1)

C’est le terme Ex(z,¢) qui est exprimé dans les deux modules retenus : Lai et Katul (2000) (noté¢ LK0O
dans la suite) et Li et al (2001) (noté LIOI dans la suite). Ces mod¢les tiennent compte de la
distribution racinaire, du stress hydrique et possédent un mécanisme de compensation pour extraire de
I’eau dans les couches profondes et humides lorsque la surface est séche. La formulation générale est

la suivante :
Eq. 146 Ex(z,t)= x(6,2)TP

ou TP est la transpiration potentielle. Le terme (' @,z) est une fonction empirique comprise entre 0 et 1

qui peut s’exprimer comme le produit de trois termes (Braud et al. 2004) :
Eq. 147 X(H,Z) =a, (9,2)0’2 (H,Z)g(z)

Les termes a; et o, représentent respectivement les phénomeénes de compensation et de stress hydrique
et s’expriment de fagon différente selon le modéle utilisé. La fonction g(z) [-] représente la distribution
racinaire dans le profil de sol. Pour comparer les deux modéles dans des conditions similaires, nous

avons utilisé la méme distribution racinaire pour les deux modé¢les (Li et al, 1999).

exp(~b,z)[1.5 +0.5exp(-b,z)]
1+exp(-b,.z)

Eq. 148 g2)=g,
g, représente la densité racinaire a la surface du sol et b, caractérise la décroissance du profil racinaire

avec la profondeur. b, s’exprime a 1’aide de la profondeur racinaire (Zz) et de la fraction de densité

racinaire présente dans les 10% supérieurs de la zone racinaire £y (Li et al., 1999).
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_24.66(F,)"

Zp

Eq. 149 b

r

La fonction de stress du modéle LI01, ", est basée sur le modéle trapézoidal proposé par
Feddes et al. (1978) pour tenir compte de la diminution d’extraction racinaire lorsqu’il y a stress

hydrique ou, au contraire, anoxie de la plante par exces d’eau.

LI .
a, (6,z)=0 h=2h h<h
Eq. 150 2 ( Z) if 1 or 4
1

if h< hy and h= h

a;"" augmente linéairement entre /; et /, et décroit linéairement entre /; et /. La décroissance dépend
de la transpiration potentielle (TP). La Figure 91 représente la fonction de stress @™ en fonction de la
valeur absolue de la pression. Dans toute la suite, on prendra h;=-0,1m ; h=-0,25m ; h3,=-5,0m ; h;,=-
10,0m et hy=-140,0m ; la valeur réelle de h; sera interpolée linéairement entre h;, et h;, selon la valeur

de la transpiration potentielle.

TP = Smm/jour TP = Ilmm/jour

LI
(00)

0.0

hy  h hs, hsp h,

]
Figure 91: a,"' en fonction de la valeur absolue dela pression h.

La fonction de compensation a*' s’écrit comme suit
LI A-1
a;'(6,2)6(z)

S at (6,2)5(=)"
z=0

Eq. 151 al’(6,z) =

ou G(z) est la distribution racinaire cumulée pour la couche centrée en z. Le paramétre A sera pris égal

a 0,5 dans la suite, comme cela a été proposé par Li et al. (2001) et confirmé par Braud et al. (2004).
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La fonction de stress du module LK0O0 dépend des caractéristiques du sol telles que le point de

flétrissement 8, et la teneur en eau a saturation 6, :

A
Eq. 152 a(6,z) = ( % ] 8(z.1)-8,u

s

ou ) estun parametre de la fonction. Celui-ci a une influence majeure dans la forme de la fonction de
stress. Mais il existe une valeur de )'=0,03 tel que a," et o, soient similaires (Braud et al. 2004) ;

les deux modules ne différent donc que par leur fonction de compensation. Toutefois Lai et Katul

(2000) ont montré que la valeur optimale de ) était de 0,01 ; valeur confirmée par Braud et al. (2004).

La fonction o,"* s’exprime comme le maximum de deux rapports décrivant 1’eau disponible
dans le sol. Le premier terme est un rapport local et le second prend en compte la disponibilité de I’eau

dans toute la zone racinaire.

H(Z,t) ;[Q(y, t)dy

6,-6,,
s will J-H(y,t)dy
0

Eq. 153 al*(6,z) = Max

ou z est la profondeur maximale.

Avec de telles approches, la transpiration réelle des plantes est égale a la somme des volumes

d’eau extraits par les racines dans chaque couche, et ceci sans décalage temporel.

6.2.1.3 Insertion dansla solution numérique de Ross (2003) :

Le calcul de I’interception par les équations Eq. 140 a Eq. 144 est implanté en téte du MZNS,
avant la résolution de 1’équation de Richards (1931), ce qui permet de déterminer la pluie nette sous la

canopée qui servira au calcul de l'infiltration dans le sol.

En reprenant la linéarisation de 1’équation de Richards (1931) proposée par Ross (2003), il

apparait que le terme puits n’est présent que dans d; (équation Eq. 109) qui devient alors :

. . —q. ExIx
Eq 154 dl- - _(ql—l QZ + xlelj
g g
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ou Ex; [s-1] est I’eau extraite de la couche i et Ax, 1’épaisseur de la couche [m].

Chaque terme Ex; est évalué selon le modéle choisi: LIO1 ou LKO0O. Ceci n’affecte donc pas la

résolution de la matrice tridiagonale.

Nous avons vu dans la premicre partie de ce chapitre, que la simulation de 1’évaporation par la
méthode de Ross (2003) est systématiquement sous-estimée. Nous allons voir que I’implantation de la
végétation va accroitre cette sous-estimation systématique qui peut devenir importante. En effet,
I’hypothese selon laquelle la surface du sol est instantanément séche peut s’avérer une relativement
bonne approximation sur sol nu, mais elle risque de souffrir sur un sol recouvert de végétation qui
restera humide plus longtemps au moins en surface. Nous avons ainsi cherché une autre formulation
de I’évaporation du sol qui permettrait de représenter plus physiquement I’équilibre thermodynamique
qui s'établit entre le sol et I’atmosphére lors du phénomeéne d’évaporation. Nous proposons pour cela
I’utilisation de 1’approche proposée par Mathieu et Bariac (1996) en comparaison avec le calcul initial

proposé¢ par Ross (2003).

hu,—hu,'

Eq. 155 E =EP
‘ 1-hu,'

ou hu, est I’humidité relative a la surface du sol, Au,” est I’humidité relative de I’air normalisée a la

température de la surface du sol. Si on appelle Au, ’humidité relative de 1’air, 7, sa température, 7

celle dusol et o, la masse volumique de I’air a saturation :

oy Pu(T)

Eq. 156 hu,'= hu,
P (T)

a
L’humidité relative de la surface hu, est reliée a la pression capillaire a la surface, celle-ci étant
interpolée linéairement entre les deux premiers noeuds. L’interpolation linéaire de la pression capillaire
n’est qu'une simplification qui demande en outre une discrétisation fine de la surface (avec des
couches d’épaisseur de I’ordre du centimeétre).

Cette formulation demande plus de données d’entrée que I’ETP, a savoir au moins 1’humidité
de I’air et la température de 1’air. Cette formulation a retenu notre attention dans la mesure ou elle tient

compte du gradient d'humidité entre 'air et la surface du sol.
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6.2.2 Utilisation du modéle SISPAT pour lavalidation du MZNS:

6.2.2.1 Fonctionnement del’interface avec la végétation

Nous avons vu dans la premiére partie de ce chapitre, la description générale du modele
SiSPAT dans son utilisation sur sol nu. J’explique ici les différentes configurations utilisées pour
I’évaluation du MZNS.

Dans la version initiale du modéle SiSPAT, I’interface sol- végétation- atmosphére est décrite
par un modele a deux sources (sol et végétation) selon le formalisme de Shuttleworth et Wallace
(1985) ou les transferts de chaleur et de vapeur d’eau du sol a la végétation sont formulés par analogie
avec un circuit €lectrique. Cela permet notamment de calculer 1’évaporation réelle et la transpiration
réelle sans utiliser la notion d’évapotranspiration potentielle. L’extraction racinaire est une fonction de
la différence entre le potentiel des feuilles et le potentiel matriciel des couches de sol, en prenant en
compte la résistance aux transferts entre les racines et le sol. L’hypothése selon laquelle la
transpiration est, a tout instant, égale a la somme des extractions racinaires permet de déduire le
potentiel foliaire utilisé dans la fonction de stress du module de résistance stomatique. Ce dernier est

un modele multiplicatif de type Jarvis (1976).

6.2.2.2 Différentesversions du modéle et leur utilisation

Pour les besoins de I’étude, deux autres options ont été implémentées dans le modele SiSPAT.
Pour chaque option, le module initial d’extraction racinaire a été remplacé par le module LIO1 ou
LKO00.

- Version 1 : On conserve la résolution du bilan d’énergie qui permet d'assurer, itérativement,
I’égalité entre la transpiration issue du bilan d’énergie sur la végétation et 1’extraction
racinaire (Braud et al. 2004). Néanmoins, les modules LI01 et LK0OO fonctionnent avec une
transpiration potentielle. Cette dernicre est évaluée a posteriori (c'est-a-dire aprés résolution du
bilan d'énergie) en s'appuyant sur les résistances aérodynamiques, le rayonnement net et le
flux de chaleur dans le sol mais correspondant a une résistance stomatique minimale. Cette
transpiration potentielle permet ensuite de calculer I'extraction racinaire des modules de LI01
ou LKOO selon la formule de I’Eq. 146. La version avec résolution du bilan d’énergie
comporte maintenant trois variantes selon le module d’extraction racinaire. Elle sera
dénommée simplement "SiSPAT" si I’on utilise le module initial, "SiSPAT_LIO1" si ’on
utilise le module de Li et al. (2001) et "SiSPAT_LKO00" si I’on utilise le module de Lai et
Katul (2000).
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- Version 2 : Pour évaluer uniquement la solution numérique du MZNS, nous n'avons besoin
que du module sol détaillé de SiSPAT (dont nous rappelons qu'il résout les équations de
transfert d'eau a partir d'une solution itérative selon la méthode mixte de Célia et al., 1990).
C'est pourquoi nous avons construit une version dégradée de SiSPAT qui ne résout plus le
bilan d'énergie mais utilise, comme le MZNS, une ETP en entrée. La partition de I’ETP entre
TP et EP se fait comme décrit précédemment (Eq. 140). L’évaporation du sol n’est plus
déterminée par l’interface mais calculée en utilisant 1’approche proposée par Mathieu et
Bariac (1996) ( Eq. 155et Eq. 156). Cette version sera dénommée "Sol SiSPAT" par la

suite.

L’utilisation de Sol SiSPAT va permettre de comparer le MZNS et le modele SiSPAT dans
des conditions similaires : la différence ne tient que dans la résolution des transferts d’eau dans le sol
et la formulation du flux d’évaporation. Ainsi, nous allons ainsi pouvoir répondre au premier objectif
qui était de vérifier que les performances de la solution numérique de Ross (2003) ne soient pas
affectées par 1’inclusion de la végétation.

La comparaison des modules LKO0O et LIO1 débute avec les résultats du premier objectif puis
est approfondie avec la premiére version et ses 3 modules racinaires : SiSPAT ; SiISPAT LIO1 et
SiSPAT LKOO0.

Cette premicre version, qui résout le bilan d'énergie, permet d’envisager le troisiéme objectif :
estimer la perte de précision engendrée par I'utilisation d’une ETP plutot que par la résolution du bilan
d’énergie. Les simulations obtenues avec cette premiére version sont comparées a celles de la version

dégradée de SiSPAT (Sol_SiSPAT) ou au MZNS.

6.2.3 Comparaison des deux méthodes numériques aprésinclusion

delavégétation :
6.2.3.1 Méthode

Dans un premier temps, 1’objectif étant de vérifier que la solution numérique de Ross (2003)
n’est pas affectée par I’inclusion du module de végétation, je compare le MZNS avec la version
dégradée de SiSPAT (nommée Sol SiSPAT dans la suite). Cette comparaison est menée de facon
systématique pour couvrir une large gamme de sols, de forgcages climatiques, et de couverts végétaux.
Le Tableau 32 résume les valeurs que peuvent prendre les différents paramétres. Chaque jeu de
données est constitué¢ d’un choix de sol (S, L, A, SA, AS), d’un forcage climatique (2c, 4c, ou 8c),

d’un modéle d’extraction racinaire (LI ou LK) et d’une couverture végétale (LAI 1, 3, 5). On obtient
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ainsi 90 configurations différentes qui sont dénommées selon I’exemple suivant S4cLK1, pour Sable,

4 cycles climatiques, utilisation du module LK00 avec LAI=1.

Les propriétés hydrodynamiques du sable, de 1’argile et du limon sont les mémes que pour les
tests de la solution numérique pure (17 partie de ce chapitre) (Tableau 24). La profondeur maximale
d'enracinement a été maintenue constante, égale a 1m. Seules les 7 premicres couches contiennent des
racines (dans le découpage de Ross (2003) : cf. Figure 80). La Figure 92 montre le profil racinaire en

prenant F,(=0,25

Abréviations Description
Sol S 2m de sol sableux
L 2m de sol limoneux
A 2m de sol argileux
SA 0,4m de sol sableux et 1,6m de sol argileux
AS 0,4m de sol argileux et 1,6m de sol sableux
Forgage climatique 2c Deux fois (10h de pluie +470h d’évaporation) *
4c Quatre fois (10h de pluie +230h d’évaporation) *
8c Huit fois (10h de pluie +110h d’évaporation) *
Couvert végétal 1 Faible : LAI=1
3 Moyen : LAl =3
Fort: LAI=5
Modele d’extraction racinaire LI Lietal (2001)
LK Lai et Katul (2000)

* . intensité de la pluie : 2mm/h ; évaporation potentielle : 0,3 mm/h

Tableau 32 : Description des configur ations envisagées dans les tests de la solution numérique avec

végétation.

densité racinaire (m racine/m? sol)
0 0.01 0.02 0.03 0.04 0.05 0.06

0.00

0.20 _—
0.40 /
0.60 /

0.80 /

1.00 J

1.20

profondeur (en m

Figure 92 : Densitéracinaire en fonction dela profondeur (zg=1m et F1,=0,25)
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La discussion des performances du MZNS se fera sur le cumul de percolation au fond de la
colonne de sol, I’évaporation du sol, la transpiration et les teneurs en eau des différentes couches. Elle
s'appuie sur la version Sol SiSPAT qui utilise une ETP. La principale fonction objectif utilisée ici est

Ierreur relative définie par I’'Eq. 139 (section f)).

6.2.3.2 Cumul de percolation :

Le cumul de percolation est sous-estimé par le MZNS avec une erreur relative trés faible, de
I’ordre de -1,6%. Ce cumul est de ’ordre de 0,2mm pour les sols S et AS ; de Imm pour les sols A et
SA. Comme dans la premicre partie de ce chapitre, nous remarquons que les sols composés de deux
horizons produisent le méme cumul de drainage qu’un profil de sol constitué uniquement du dernier
horizon. Pour ces quatre sols, la valeur du LAI et le for¢age climatique n’ont pas d’influence, ce qui
montre que les processus actifs dans la couche proche de la surface (évaporation, transpiration)
n’affectent pas, pour les conditions considérées, la derniére couche du sol. Pour le limon, le cumul
varie de 5 a 7 mm selon le module d’extraction utilis¢, la valeur du LAI et le nombre de cycles
climatiques. C’est le seul sol qui présente une sensibilité du drainage au forgage climatique ou a la

végétation.

6.2.3.3 Cumul d évaporation :

Les cumuls d’évaporation sont présentés a la Figure 93. Les barres grisées sont les cumuls
simulés par Sol SiSPAT alors que les barres vides sont ceux simulés avec le MZNS. Quelques
exemples des erreurs relatives que 1’on peut en déduire sont proposés dans le Tableau 33. Le tableau
complet est situé en annexe VI (tableau 3).

Comme sur sol nu, le MZNS sous-estime systématiquement 1’évaporation en dehors des
périodes ou celle-ci se fait au taux potentiel. Cette sous-estimation est plus importante que sur sol nu :
elle peut atteindre -40% sur les faibles cumuls (c’est-a-dire pour des valeurs fortes du LAI) et vaut en

moyenne -20%.

Erreur relative LI01 Erreur relative LKOO
LAI 5 3 1 5 3 1
SA 4c -41.4 -32.2 -21.6 -11.7 -15.4 -11.3
AS 8c -55 -13.4 -9.9 -1.6 -16.5 -11.7
A 2c -28.0 -24.1 -17.3 -30.2 -27.4 -19.4
S 8c -22.2 -17.2 -7.8 0.0 -6.0 -6.4
L 4c -6.8 -11.1 -6.8 0.7 -5.8 -4.7

Tableau 33: erreursrelatives sur I’ évaporation, sansrésolution du bilan d’ énergie, pour quelques

exemples.
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Figure 93 : Cumulsd’ évaporation, sansrésolution du bilan d’énergie
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Durant les quelques heures qui suivent les précipitations, le sol est suffisamment humide pour
assurer une évaporation au taux potentiel aussi bien dans le mod¢le Sol SiSPAT que dans le MZNS.
La différence entre les deux modeles vient donc d’une sous-estimation du flux d’évaporation du
MZNS lorsque celle-ci ne se fait pas au taux potentiel. Le forcage du MZNS par le flux d’évaporation
de Sol SiSPAT réduit ’erreur sur le cumul d’évaporation a quelques pourcents. C’est donc bien la
formulation du flux d’évaporation dans le MZNS qui est la cause de cette erreur relative importante.
L’utilisation dans le MZNS de la formulation du flux d’évaporation proposée par Mathieu et Bariac
(1996) permet logiquement de réduire a quelques pourcents I’erreur sur 1’évaporation puisque celle-ci
est alors calculée de la méme fagon dans les deux modeles Sol SiSPAT et MZNS. Cette amélioration
est due a une augmentation de la durée d’évaporation au taux potentiel. Toutefois gardons-nous de
généraliser cette amélioration. Elle sera a rediscuter lors des comparaisons par rapport a la résolution

du bilan d’énergie.

6.2.3.4 Teneur en eau dans les différentes couches:

Comme sur sol nu, on observe, pour le MZNS, une forte surestimation de la teneur en eau de
la premicre couche en lien avec la forte sous-estimation de I’évaporation. Cette surestimation peut
atteindre 40% comme c’est le cas pour la simulation SA2cLKS5. Rappelons que pour cet exemple,
Ierreur relative sur le cumul d’évaporation était de -26.5%. En moyenne, la teneur en eau de la
premicre couche est surestimée avec moins de 15% d’erreur par le MZNS. Pour les couches suivantes,
le MZNS estime de facon relativement précise la teneur en eau ; I’erreur relative est de I’ordre de 2%.
De facon plus globale, le stock d’eau dans le profil et ses variations sont représentés de fagon

satisfaisante avec une erreur relative finale sur le stock de 1%.

6.2.3.5 Cumul detranspiration :

Les résultats concernant la transpiration pour I’ensemble des simulations sont présentés en
annexe VI (tableau 4). L’erreur relative sur la transpiration est tres faible (de 1’ordre de quelques %)
avec une légere tendance a la surestimation. Les sols constitués uniquement de sable et pour lesquels
I’extraction se fait par le modele LKOO sont ceux présentant les plus grandes erreurs relatives ; ces
configurations sont les seules ou I’erreur relative dépasse 10%. Cette particularité est étudiée plus en

détail dans la comparaison des modules LIO1 et LKOO (section 6.2.4).
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6.2.3.6 Cumul d évapotranspiration :

Les erreurs sur le cumul d’évapotranspiration sont tres faibles : les fortes erreurs relatives sur
I’évaporation sont compensées par de bons cumuls de transpiration. Cette constatation laisse supposer
un probléme de partition de 1’énergie entre évaporation et transpiration. Le tableau 5 de ’annexe VI

résume les cumuls d’évapotranspiration et les erreurs relatives pour I’ensemble des 90 simulations.

Pour conclure, I’inclusion des phénomenes liés a la végétation dans la solution numérique n’a
pas affecté de manicre significative son efficacité. Néanmoins, certains traits sont accentués : notons
une sous-estimation de 1’évaporation accrue par la présence de la végétation et en parallele une
surestimation importante de 1’humidité de la premiere couche. Ce probléme est li¢ au mode de calcul
du flux d'évaporation dans le MZNS, et non pas a un probléme dans la solution numérique proprement

dite.

6.2.4 Comparaison des deux modules d’extraction racinaire L101 et
LKOO:

6.24.1 Cumul d évaporation, detranspiration et d’ évapotranspiration

Je me suis efforcée dans le paragraphe précédent de ne comparer que les différences entre les
solutions numériques de Sol SiSPAT et de MZNS. Toutefois, des différences notables existent entre
les deux modules d’extraction racinaire LI0O1 et LK00. Le Tableau 34 résume ces différences en
montrant le rapport LIO1/LKO0 moyen par type de sol pour 1’évaporation, la transpiration et

I’évapotranspiration. Le tableau complet est disponible a ’annexe VI (tableau 6).

Evaporation Transpiration Evapotranspiration

LI01/LKOO moyen LI01/LKOO moyen LI01/LKOO moyen
SA 0.5 1.6 1.3
AS 1.0 1.1 11
11 1.1 11
S 0.5 2.0 1.4
0.9 1.5 1.2

Tableau 34 : Rapport L101/L K00 moyen par type de sol pour I'évaporation, la transpiration et

I’ évapotranspiration, quand le bilan d’ énergie n’est pasrésolu
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Les différences entre les deux mode¢les varient selon le type de sol. Sur les sols argileux, les
cumuls d’évaporation et de transpiration sont sensiblement égaux. Par contre, sur les sols sableux, les
cumuls sont grandement différents : I’évaporation est deux fois plus grande avec LK0O qu’avec LI01
(rapport LIO1/LKO00 =0,5) et la transpiration est deux fois plus faible (LI01/LK00 = 2,0 pour S et 1,6
pour SA). On note également que les sols composés de deux horizons se comportent comme les sols
constitués uniquement de leur horizon supérieur. Pour le sol limoneux, la différence entre les deux
modules d’extraction racinaire se fait moins sentir mais on note tout de méme 10% d’évaporation
supplémentaire avec LKO0O et 50% de transpiration en moins. Le cumul d’évapotranspiration subit les
mémes effets mais dans une moindre mesure car il représente la somme des deux cumuls. La sous-
estimation de I’évapotranspiration par le module LKOO comparé au module LIO1 est néanmoins

notable sur les sols sableux et limoneux.

Pour trancher et déterminer lequel des modéles était déficient, je me suis appuyée sur la
version de SiSPAT qui résout le bilan d’énergie. On met alors en évidence que le module LK0O
présente une sous-estimation systématique du cumul de transpiration : I’erreur relative entre SiSPAT
et SISPAT LKO0O varie de -6,8% pour les sols argileux a -37,6% pour les sols sableux. D’autre part,

SiSPAT LIO1 conduit aux mémes cumuls de transpiration que SiSPAT.

6.2.4.2 Extraction horaire

Afin de mieux comprendre la différence entre les deux modules LKOO et LIO1, j’ai suivi

I’évolution temporelle de 1’extraction dans les différentes couches du sol. Les Figure 94 et Figure 95

représentent les extractions horaires moyennes (en metre) pour les simulations S8cl et Adcl,

respectivement.
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Pour les deux types de sol, I’évolution de I’extraction de SiSPAT LIO1 est similaire a
I’extraction de SiSPAT, outre le phénoméne de compensation. Seule la premicre couche est
quantitativement différente avec un pic d’extraction, juste apres la pluie, presque deux fois plus grand
que celui de SiSPAT. Mais ce pic n’affecte pas le cumul horaire total qui est compensé par la
sollicitation par SiSPAT des couches profondes tout au long de la simulation. Au contraire, les
couches profondes ne sont sollicitées par SISPAT LIO1 que lorsque la surface s’asséche. Le décalage
s’observe trés bien pour les couches 6 et 7. Le mécanisme de compensation semble donc fonctionner
convenablement.

Cette remarque s’applique également a SiSPAT LKO0O mais uniquement dans le cas d’une
utilisation sur une colonne d’argile. Sur ce type de sol, SISPAT LKO0O fonctionne de fagon similaire a
SiSPAT et a SiSPAT_LIO1, notamment en ce qui concerne la compensation par les couches
profondes. Au contraire, sur le sable, I’extraction dans chaque couche s’effectue a un taux trés peu
variable tout au long de la simulation. La quantité d’eau extraite par SISPAT_LKOO sur un sol sableux
est trés inférieure a celle de SiSPAT, notamment sur les deux premieres couches qui sont celles d’ou
est extraite la plus grande partie de 1’eau de transpiration. Ainsi le cumul horaire reste environ deux
fois moins important que celui de SISPAT ou de LI01 durant les 960h de simulation.

Il apparait alors clairement que le module LKOO présente une défaillance sur le sable. Les
fonctions a; et a, des deux modeles avaient déja ét¢ comparées par Braud et al. 2004 avec deux jeux
de données réelles. Dans ces jeux de données, les sols étaient plutot argileux. En amont, les sols
utilisés dans 1’étude de Lai et Katul (2000) étaient également de type argileux. La différence de

comportement selon le type de sols n’avait donc pas été mise en évidence.

6.2.4.3 Origine du disfonctionnement du module LKOO

L’origine de ce disfonctionnement peut venir de la fonction de stress ou de la fonction de
compensation. L’étude de sensibilité menée par Braud et al. (2004) a montré que le paramétre
A contrdlant fonction de stress du module LIO1, a,"”, était peu sensible. Au contraire, le paramétre )/
de la fonction a,** a une influence sur la forme de la fonction de stress. J usqu’alors, nous avons utilisé
la valeur optimale proposée par Lai et Katul (2000) et confirmée par Braud et al. (2004), a savoir 0,01.
L’étude de sensibilit¢ menée par Braud et al. (2004) montre que 1’on peut choisir )/ tel que les deux
fonctions de stress a,"* et a," soient équivalentes. Toutefois, un tel ) de 0,03 ne permet pas de palier
a la différence de comportement entre le sable et 1’argile comme montré sur les Figure 94 et Figure 95.

Regardons plus en détails les fonctions de compensation. Dans le module LI01, les paramétres
de sols n’interviennent pas dans I’expression du terme o, comme c’est le cas pour le terme a;"*. La

. . . . LI LK
Figure 96 montre la comparaison entre les fonctions de compensation a; et a; ~ sur un profil de sable
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et sur un profil d’argile. Sur le profil d’argile, la moyenne de ;" est légérement inférieure a celle de
o, mais les valeurs de ces deux fonctions sont du méme ordre de grandeur. Au contraire sur le profil
de sable, oK est toujours nettement inférieur a a;*. On note aussi que le terme a;"% sur le sable est
bien inférieur a a;*% sur I’argile.

Le terme o, est calculé comme le maximum de deux fonctions (Eq. 153). La deuxiéme
fonction qui représente la disponibilité de 1’eau dans la zone racinaire, ne peut étre supérieure a 1 ;
alors que la premicre, qui est une évaluation locale de la disponibilité de I’eau, peut I’étre. Sur 1’argile,

LK o \ . . y . .
le terme ;" est supérieur a 1 ; c’est le premier terme qui prédomine sur ce type de sol. Au contraire

sur le sable, la teneur en eau est faible tout comme le rapport ————— et c’est donc le second terme

s wilt
qui prédominera. Ce terme reste toujours inférieur a 1 et diminue la fonction a,"*. La transpiration
calculée par le modéle LKOO pour un sol sableux est donc faible du fait du terme a,"* et elle sera

. . , o N I . LK
toujours inférieure a celle calculée sans compensation (a; " =1).

Argile a:

15 F—————_ - — —atliol

al| Koo
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profondeur (m)
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\ - — —oatlio1
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Figure 96 : Fonctions de compensation des modéles L101 (en pointillés) et LK 0O (en traits pleins) pour
I'argile et le sable.
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Si I’on voulait conserver le module LKO0O, le terme a;*% devrait étre reformulé. Afin de
s’affranchir d’un comportement différent selon le type de sol, il serait nécessaire que cette formulation

soit indépendante des propriétés hydrodynamiques du sol.

Il est ainsi démontré que 1’efficacité du module LK0O dépend du type de sol. Cette condition
n’est pas acceptable pour 1’utilisation a grande échelle que nous voulons faire de notre MZNS. La
mise en évidence de ce probléme avec le module LK0O nous incite donc a recommander l'utilisation

du module de LI0O1 pour le mod¢le hydrologique de bassin versant.

6.2.5 Evaluation dela perte de précision lorsguel’on nerésout pasle

bilan d’énergie:

Je souhaite ici répondre au troisiéme objectif qui est de quantifier I’erreur commise par
I’utilisation d’une ETP par rapport a la résolution explicite du bilan d’énergie. Malgré ce qui a été
démontré au paragraphe précédent, nous conserverons les deux modules d’extraction racinaire pour
cette étude. Pour que la comparaison des simulations se fasse dans des conditions similaires, un jeu de
variables climatiques correspondant a une ETP de 0,3mm/h a été déterminé et maintenu constant. Ces
variables climatiques ont été déterminées par inversion de la définition de ’ETP proposée par la FAO
(1998) (cf. Chapitre 2). Afin de réduire le nombre de configurations, nous avons sélectionné un sous-
ensemble de configurations représentatif des grandes tendances relevées a la section 6.2.3 : A4cl,
L8c1, SA4c3, S8cl, AS4cl, AS4c3 et AS4cS. Cet ensemble permet de conserver chaque type de sol et
de faire une étude de sensibilité¢ a la densité du couvert végétal. L’évaluation s’organise en deux
parties qui sont la différence de partition de 1’énergie entre le sol et la végétation (section 6.2.5.1) et
I’apport de la formulation de Mathieu et Bariac (1996) concernant I’évaporation lorsque le bilan

d’énergie est résolu (section 6.2.5.2).

6.2.5.1 Partition del’énergieentrele sol et la végétation.
Le Tableau 35 présente les résultats sur les cumuls d’évaporation pour le sous-ensemble et les

trois modeles envisagés : SiISPAT, SiSPAT LIO1 ou SiSPAT LKOO et le MZNS, avec lui aussi les

deux modules d’extraction racinaire.
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Adcl L8c1 SA4c3  S8cl  AS4cl  AS4c3  AS4cS

SiISPAT 51 99 25 57 51 41 38
SiISPAT_LKO0O 46 104 34 80 49 40 37
SiISPAT_LIO1 a7 94 21 50 48 39 35
MZNS_LKOO 51 141 32 97 51 28 16
MZNS_LIO1 55 128 15 76 54 28 15

Tableau 35 : Cumul d’évaporation sur le sous-ensemble représentatif pour lestrois modéles envisagés.

Alors que MZNS sous-estimait toujours 1’évaporation par rapport a Sol SiSPAT (section
6.2.3.3), on n’observe pas de tendance générale sur le cumul d’évaporation de MZNS par rapport a
celui de SiSPAT. Il semble donc que I’utilisation d’une ETP puisse conduire aussi bien a sous-estimer
I’évaporation qu’a la surestimer, par rapport a la résolution du bilan d’énergie.

A T’aide des trois simulations AS4cl, AS4c3 et AS4c5, il apparait que le rapport de MZNS a
SiSPAT a un lien avec le LAL Les constatations et les conclusions sont ici les mémes que I’on utilise
I’'un ou l’autre des deux modules LKOO et LIOI. La Figure 97 montre I’évolution du cumul
d’évaporation pour cette comparaison de MZNS avec SiSPAT, avec le module LKO00. Lorsque le LAI
vaut 1, les flux d’évaporation entre SiSPAT et MZNS sont les mémes tout au long de la simulation,
c’est-a-dire que la résolution du bilan d’énergie n’est pas un plus par rapport a 1’utilisation d’une ETP.
Lorsque le LAI vaut 3, MZNS évapore presque 1,5 fois moins que SiSPAT : les cumuls finaux sont
respectivement de 28mm et 41mm. Les flux d’évaporation potentiels sont particulierement différents
(trongon de courbes non paralléle). Cette différence est encore plus marquée lorsque le LAI est
maximal : les cumuls sont respectivement de 16mm et 38mm et les taux potentiels sont largement
différents.

De fagon plus large que cet exemple, les cumuls d’évaporation calculés par le MZNS seront
égaux ou légérement supérieurs a ceux calculés par SiSPAT lorsque le LAI sera faible. Ils seront
légérement inférieurs a ceux de SiSPAT avec un LAI intermédiaire et largement plus faible avec un

LAI fort.
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Figure 97 : Evolution del’évaporation cumulée selon différentesvaleursdu LAI.

Ces constatations sont confirmées par 1’analyse de la répartition de 1’énergie entre le sol et la

végétation dans le cas de la résolution du bilan d’énergie et dans celui de 'utilisation de la loi de type

Beer-Lambert (Eq. 140). Le Tableau 36 montre que pour un LAI faible, la répartition est quasiment

identique : 40% de 1’énergie sont alloués a la végétation et 60% au sol. Une différence sensible

apparait pour un LAI de 3 alors qu’une valeur élevée du LAI (5) conduit & d’importantes différences

sur la répartition de 1’énergie. Dans ce cas, lorsque 1’on résout le bilan d’énergie 63% de I’énergie va a

la végétation et 37% au sol nu. L’utilisation d’une ETP et sa partition selon une loi exponentielle

conduit & une répartition beaucoup plus déséquilibrée : 92% a la végétation contre seulement 8% au

sol.

247




Loi exponentielle Résolution du bilan d’énergie

végétation sol végétation sol
LAI=1 39 61 42 58
LAI=3 78 22 52 48
LAI=5 92 8 63 37

Tableau 36 : Répartition del’énergie entrele sol nu et la végétation (en %)

Ainsi, la perte de précision lorsque le bilan d’énergie n’est pas résolu dépend du stade de
développement de la végétation. La différence ne sera pas importante sur des végétations éparses mais
peut devenir considérable dans le cas d’une végétation dense. Ceci montre également que la loi de
répartition communément utilisé pour partitionner I’ETP (Eq. 140, p. 228) ne permet pas de prendre

en compte les interactions complexes entre le sol et la végétation.

6.2.5.2 Une autre formulation du flux d' évaporation dans le MZNS pourrait-elle palier &

ce probleme de répartition ?

Nous avons vu que lorsque le bilan d’énergie n’est pas résolu, la formulation de 1’évaporation
selon Mathieu et Bariac (1996) permet des similitudes d’évaporations entre Sol SiSPAT et MZNS,
puisqu’alors seule la solution numérique est différente (section 6.2.3.3). Dans le cas de la résolution du
bilan d’énergie par SiSPAT, ’amélioration apportée par la formulation de Mathieu et Bariac (1996)
reste a prouver. L objectif est ici de comparer MZNS non plus avec Sol SiSPAT mais avec SiSPAT et

donc avec la résolution du bilan d’énergie.

Sur la Figure 98, on retrouve, quel que soit le LAI, la similitude entre les simulations MZNS et
Sol_SiSPAT lorsque 1’on utilise la formulation de I’évaporation par Mathieu et Bariac (1996) dans les
deux modeles. Mais la similitude n’est pas toujours de mise entre MZNS et SiSPAT. Quand le LAI
vaut 1, la formulation de 1’évaporation par Mathieu et Bariac (1996) a plutot tendance a détériorer les
performances de MZNS ; le cumul est alors trop important. Lorsque le LAI vaut 3, I’extension de la
période d’évaporation au taux potentiel permet de compenser un flux d’évaporation plutét faible.
L’apport de la formulation Mathieu et Bariac (1996) est donc plutdt positif. Cependant, lorsque le LAI
augmente encore, I’apport de cette formulation n’est plus suffisant et 1’écart entre la résolution du

bilan d’énergie par SiSPAT et I’utilisation d’une ETP par MZNS reste important.
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Figure 98 : Apport delaformulation de |’ évaporation selon Mathieu et Bariac (1996) lorsque le bilan

d’'énergie est résolu.

Ainsi, la formulation de I’évaporation envisagée pour le MZNS n’a pas les effets escomptés.

L’amélioration due a la formulation de Mathieu et Bariac (1996) dépend du LAI Elle ne parvient pas

complétement a pallier le probléme de partition de 1’énergie entre le sol et la végétation.

6.2.6 Application du MZNS sur un jeu de donnéesréel d’un champ

desoja:

Rappelons que la méthode de calcul de I’ETP de la FAO est basée sur la méthode de Penman-

Monteith et suppose sa modulation par un ou plusieurs coefficients culturaux. L’application compléte

de la méthode ne peut donc se faire que sur des données réelles de végétation. Dans cette partie, nous
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avons repris 1’un des deux jeux de données utilisés pour la comparaison des modules LK0O et LIO1 par
Braud et al. (2004) pour tester notre MZNS en condition réelles qui permettent de déterminer un

coefficient cultural.

6.2.6.1 Présentation du jeu de données

Le jeu de données a été collecté¢ pendant le cycle végétatif d’un champ de soja, a Avignon, en
France (43°54°N, 4°48’E) entre le 28 juillet et le 15 septembre 1990. L’objectif de 1’expérience était la
caractérisation des flux, du potentiel foliaire, de la conductance stomatique et de la photosynthése
foliaire en condition de stress (Olioso et al. 1996). La culture a été irriguée durant le premier mois
(jusqu’a ce que le LAI atteigne une valeur de 2), puis deux épisodes pluvieux se sont produits (19 mm
le jour julien n°226 et 30mm le jour julien n°242) apres 'arrét de I’irrigation. Le jeu de données
contient des mesures en continu des paramétres de sol et de végétation, des transferts de masse et
d’énergie obtenus a I’aide de mesures météorologiques classiques combinées a des mesures de bilan
hydrique. La radiation incidente, la température de I’air, la vitesse du vent et la pression ont été
mesurées au dessus de la canopée. Les flux d’évapotranspiration ont été déduits de mesures de
radiation nette, de flux de chaleur dans le sol et de flux sensible par la méthode du rapport de Bowen
et de la méthode d’ « eddy correlation ». La teneur en eau de surface a été enregistrée chaque jour ou
tous les deux jours en utilisant la méthode gravimétrique. La teneur en eau dans les horizons plus
profonds a été explorée tous les deux ou trois jours a 1’aide d’une sonde a neutrons. L’écart type sur
les valeurs a été estimé a 0,02 m’.m> pour des teneurs en eau entre 0,05 m’.m> et 0,15 m’.m> et
environ 0,005 m’.m” pour des teneurs en eau plus élevées. Le LAI et la hauteur de végétation ont été
mesurés tous les deux ou trois jours. Plus de détails concernant ces données sont disponibles dans

Brisson et al. (1993); Taconet et al. (1995) ; Olioso et al. (1996), et Wigneron et al. (1999).

Les propriétés hydrodynamiques des sols ont été calées pour la courbe de rétention sur un
modele de type « Van Genuchten-Mualem » (Mualem, 1976b) ou de « Van Genuchten-Burdine »
(Burdine, 1953), selon les horizons. Pour mettre en ceuvre le MZNS, il nous a fallu adapter les
paramétres au modele de Brooks et Corey (1964). Les paramétres de ce modéle ont été déterminés par
ajustement aux points expérimentaux. Plusieurs jeux de paramétres étant acceptables, une contrainte
supplémentaire a été ajoutée : le jeu de parameétre devait conduire, dans ’utilisation de SiSPAT, aux
mémes cumuls d’évaporation et de transpiration qu’avec les parameétres de Van Genuchten. Les

parametres utilisés sont fournis dans le Tableau 37.
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é he(enm) [b n Q. Ks (en m/s)

0-10 cm 0,34 -1,75 4,46 (13,64 0,125 5.10""
10-25 cm 0,40 -1,75 4,46 (12,64 0,147 1.10™"
25-120cm | 0,36 -2,00 6,73 [1556 [0,190 1.10™
120-180 cm [ 0,45 -1,75 359 [13,44 [0,131 1.10%

Tableau 37 : Propriétés hydrodynamiques du soja pour le modéle de Brooks et Corey

La méthode proposée par la FAO (1996) prévoit non seulement le calcul d’une
évapotranspiration de référence mais également la détermination de coefficients culturaux qui vont
venir moduler cette ETP. Ces coefficients culturaux dépendent du type de végétation, du stress
hydrique subi par la plante, de son stade de développement, de la salinité des sols, etc. L’application
de notre MZNS sur un jeu de données réel va nous permettre de définir les coefficients culturaux et
d’évaluer I’amélioration éventuelle qu’ils peuvent apporter a la simulation. L’évaluation de MZNS
porte sur ses capacités a reproduire les observations. Nous comparerons ses performances a celle de
SiSPAT qui reste notre référence sur ce jeu de données. Les flux de surface ne sont pas disponibles

dans MZNS. Mais le flux latent peut étre déduit du flux d’évapotranspiration.

D’autres modéles TSVA que SiSPAT ont été utilisés sur ce jeu de données : le modele ALiBi
et le modele de Lynn et Carlson (1990) (Olioso et al., 1996), le modéle du CETP (Taconnet et al.,
1995) et le modele ISBA (Calvet et al., 1998 ; Wigneron et al., 1999). L’erreur quadratique sur le flux
latent de MZNS montre que nos résultats sont satisfaisants par rapport aux autres études puisque
Iutilisation du module LIO1 (respectivement LK00) conduit & une erreur quadratique de 50 W.m™
(respectivement 52 W.m?). Avec le modéle SiSPAT, I’erreur quadratique est de 49 W.m™ alors
qu’Olioso (1992) obtenait 43 W.m™ avec le modéle ALiBi. Calvet et al. (1998) ont eu une erreur
quadratique de 53 W.m™ avec ISBA.

6.2.6.2 Comparaison des performances de SISPAT et de MZNS.

Au vu des efficiences sur le flux latent et 1I’évapotranspiration journaliere (Tableau 38), le
modele MZNS semble globalement aussi performant que le modéle SiSPAT. De méme qu’avec
SiSPAT, le flux latent et 1’évapotranspiration journaliére sont sous-estimés par le MZNS. La sous-

estimation est 1égérement plus importante avec le module LK0O qu’avec LIO1 (-18,71 W.m™ contre -
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14,52 W.m™ par exemple sur le flux latent). Comme nous ’avons précisé auparavant, le sol plutot

argileux ne fait pas apparaitre le biais du module LKO0O.

[SiSPAT  |MZNS_LI01 |MZNS_LKO0O
LE (W/m2)
Biais -0.90 -14.52 -18.71
Efficience 0.87 0.85 0.84
RMSE 47.30 49.97 51.75
Nobs 1176
ETR journaliere (mm)

Biais -0.03 -0.13 -0.66
Efficience 0.64 0.62 0.58
RMSE 0.85 0.89 0.93
Nobs 49

Tableau 38 : Biais, efficience et RM SE (en W.m™) calculés sur leflux latent (LE), et I’ évapotranspiration

journaliére (jeu de données du soja).

Les performances des deux modéles MZNS et SiSPAT sont également comparables sur les
teneurs en eau hormis pour la premicre couche ou I’efficience de MZNS est bien inférieure a celle de
SiSPAT (par exemple 0,04 contre 0,58 dans le cas du modéle LIO1). Sur le stock, les efficiences des
deux modéles sont proches : 0,46 pour SiSPAT et 0,53 pour le MZNS si I’on reprend le méme
exemple. Ces efficiences assez faibles sur le stock rappellent que 'utilisation de la méthode FAO n’est

pas compléte et qu’il faut introduire un coefficient cultural.

6.2.6.3 Utilisation d’ un coefficient cultural :

Pour un champ de soja en milieu de croissance, la FAO propose un coefficient de base K, égal
a 1,15. D’autres études sur ce jeu de données ont montré qu’'un coefficient cultural plus efficace serait
de 1,4. Le Tableau 39 montre la répartition de I’évapotranspiration simulée par MZNS, et les
efficiences sur le flux latent et le stock d’eau pour ces deux valeurs de coefficients. Les résultats de

SiSPAT sont également mentionnés. Le Tableau 39 ne se réfere qu’a ’utilisation du module LIO1.
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Transpiration  Evaporation  Evapotranspiration Efficience  Efficience sur

(mm) (mm) (mm) sur LE le stock
MZNS_FAO 149 47 196 0.85 0.53
MZNS_1.15FAO 163 46 209 0.87 0.80
MZNS_1.4FAO 184 43 227 0.88 0.96
SiSPAT 175 53 228 0.86 0.94
Observation 222

Tableau 39 : Transpiration, Evaporation et efficience sur le flux latent et le stock pour différentesvaleurs

du coefficient cultural.

Un coefficient de 1,15 permet d’augmenter 1’efficience sur le stock (0,80 contre 0,53 sans
coefficient), méme si elle n’est pas aussi bonne qu’avec SiSPAT. Toutefois le cumul
d’évapotranspiration reste inférieur a celui observé. L’utilisation d’un coefficient de 1,4 permet a
MZNS de simuler quasiment le méme cumul d’évapotranspiration que celui observé. La répartition
entre évaporation et transpiration reste légerement différente de SiSPAT, conduisant a une
transpiration plus forte et une évaporation plus faible. Ceci s’explique par la répartition de 1’énergie
qui est différente selon que 1’on résolve ou non le bilan d’énergie. L efficience sur le stock est elle
aussi fortement améliorée par I’utilisation de ce coefficient, atteignant 0,96.

Le Tableau 40 donne les efficiences calculées sur les teneurs en eau pour les différentes
valeurs du coefficient cultural (seul les résultats du module LIO1 sont présentés ici). Comme montré
précédemment, I’efficience sur la premiére couche est assez mauvaise avec MZNS. L’utilisation d’un

coefficient cultural permet d’améliorer cette efficience ainsi que celle des autres couches.

Profondeur (cm) 0-5 5-10 10- 20- 30- 40- 50- 60- 70- 80- 90- stock
20 30 40 50 60 70 80 90 100
MZNS_FAO_LIO1 0.04 044 -1.44 057 051 049 059 0.75 094 0.70 0.58 0.53

MZNS_1.15FAO_LIO1 0.23 059 -086 0.73 074 0.72 080 091 095 0.28 -0.04 0.80
MZNS_1.4FAO_LIO1 0.39 0.71 -0.23 0.78 0.86 0.89 0.95 0.97 0.67 -0.98 -2.05 0.96

SISPAT 087 086 064 065 095 098 099 0.99 0.82 -0.18 -0.56 0.94

Tableau 40 : Efficience sur lesteneursen eau pour différentesvaleursdu coefficients cultural
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La Figure 99 présente I’évolution du stock d’eau dans le profil pour les deux valeurs du
coefficient cultural. Nous observons ainsi la trés bonne représentation du stock d’eau par MZNS avec

un coefficient cultural de 1,4.
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Figure 99 : Evolution du stock d’eau dansle profil pour différentesvaleursdu coefficient cultural.

Cet exemple d’application & un jeu de données réel montre que le module de zone non saturée
simplifié¢ peut conduire a d’aussi bons résultats que le modele SiSPAT, plus complexe et plus lourd a
mettre en place. Toutefois, il met en exergue la difficulté a déterminer le coefficient cultural, difficulté
qui sera accrue lors de travaux sur de la végétation « naturelle », la bibliographie étant rare sur ce type

de végétation.
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6.3 CONCLUSION CONCERNANT LE DEVELOPPEMENT DU

MODULE DE ZONE NON SATUREE :

Nous avons montré dans ce chapitre que 1’inclusion de la transpiration des plantes et de
I’interception dans la solution numérique de Ross (2003) n’affecte pas I’efficacité de celle-ci. Le
modele MZNS ainsi développé résout rapidement et efficacement 1’équation de Richards (1931) 1D en
incluant une représentation de I’interception, de 1’extraction racinaire et de la transpiration.

Nous avons montré que le MZNS était capable de bien reproduire la transpiration. Par contre
nous noterons la tendance a la sous-estimation de 1’évaporation du sol nu. La formulation du flux
d’évaporation pourra étre améliorée par la suite. En comparant les deux modules d’extraction
racinaire, nous avons montré que le module LKOO n’est pas performant sur les sols sableux. La
formulation de sa fonction de compensation nécessiterait d’étre revue si 1’on voulait conserver ce
module. Au contraire, le module LI01 posséde une fonction de compensation efficace quel que soit le
type de sol. C’est donc le couplage entre la solution numérique de Ross (2003) et le module LIO1 qui
sera conservé dans le MZNS.

L’utilisation d’une ETP plutot que la résolution du bilan d’énergie affecte plus I’évaporation
que la transpiration. Nous avons vu que la partition de I’ETP était différente de la partition de I’énergie
si I’on résout le bilan d’énergie, notamment dans le cas d’une végétation trés développée.

Enfin il a été montré par un exemple d’application sur un jeu de données réelles, que notre
MZNS conduisait a des résultats similaires a ceux d’un mode¢le tel que SiSPAT. La définition d’un
coefficient cultural adapté reste un point clé pour la bonne évaluation de I’évapotranspiration.

Ainsi la solution numérique de Ross (2003) couplé au module d’extraction racinaire de Li et
al. (2001) permet de constituer un MZNS qui semble étre un bon compromis entre efficacité
numérique et précision. Ce module de zone non saturée sera intégré dans le modele POWER.
Toutefois, une étude de sensibilité a la définition de I’ETP et du coefficient cultural devra étre menée,
étant donnée les fortes incertitudes dans la détermination de ces grandeurs pour de grandes surfaces et

qui plus est, pour de la végétation naturelle.
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6.4 UTILISATION DU MODULE DE ZONE NON SATUREE 1D

AVEC LES DONNEES DE LA DONGA

L’insertion de ce module de zone non saturée est prévue dans le modele POWER. Son
insertion dans le modéle REW-v4.0 n’a pas été entreprise pour ne pas faire double emploi. Nous ne
pouvons malheureusement pas tester directement 1’amélioration apportée par cette nouvelle
représentation de la zone non saturée sur le fonctionnement global du bassin versant. En revanche, on
peut évaluer ses potentialités dans la représentation de la nappe, tant au niveau de sa profondeur que
de sa dynamique. Pour cela, j’utilise ici le module de zone non saturée sur une colonne de sol décrite a
I’aide des propriétés hydrodynamiques des sols du bassin de la Donga, sur laquelle on applique les
conditions de pluie et d’évaporation pour les années 1998 a 2002.

Les caractéristiques des sols sont issues de I’analyse précédente (chapitre 4 et 5). Une couche
de sol de 2 m d’épaisseur est située en surface avec une porosité de 0,3 et une conductivité¢ hydraulique
a saturation de 3.10° m.s™, ce qui correspond & la gamme des mesures effectuées en surface. Ensuite
la couche d’altérites est matérialisée par une couche de plus faible porosité (0,05) ainsi que de plus
faible conductivité hydraulique a saturation (5.10® m.s™"): ces valeurs sont du méme ordre de
grandeurs que celles qui ont été ajustées a I’aide du modéle REW-v4.0.

Pour une utilisation en continu sur plusieurs années, il est nécessaire de définir correctement la
condition au fond. Sans lien entre la nappe et la riviére, la colonne au fond imperméable se sature
completement et on ne parvient pas a simuler le fonctionnement de la zone non saturée. Au contraire si
le flux est gravitaire au fond, aucun phénomene de saturation progressive de la colonne ne se produit
au cours de la saison des pluies. Pour pallier a ces problémes, j’ai rajouté une couche de 1 m
d’épaisseur, trés peu perméable (K=4.10" m.s™") au fond de la colonne. Le flux est alors gravitaire.

Ceci permet de simuler plusieurs années en continu. Ce test a été réalisé sur sol nu.

La Figure 100 montre, pour cette application, la profondeur de nappe simulée par le module de
zone non saturée. La courbe est discontinue puisqu’en saison séche, aucune couche n’est saturée. En
paralléle est figurée la profondeur de nappe relevée a Ananinga. Cette figure montre qu’il est possible
de simuler une nappe assez proche de la surface (5 m en fin de saison des pluies) avec le module de
zone non saturée. Rappelons qu’avec le modéle REW-v4.0, la nappe simulée était au mieux a 12 m de
profondeur en fin de saison des pluies. Au regard des mesures réalisées dans les puits du bassin de la
Donga, ceci semble constituer une amélioration.

Sur cet exemple, il semble également que le début de remontée des nappes soit mieux

représenté avec le module de zone non saturée. Avec le modele REW-v4.0, le décalage entre le début
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de la saison des pluies et le début de remontée des nappes était de I’ordre de 4 mois. Il semble ici étre
du méme ordre de grandeur que celui observé, c’est-a-dire 3 mois.

Soulignons également que 1’amplitude de la nappe simulée avec le module de zone non
saturée peut étre plus importante. Alors que le modele REW-v4.0 ne pouvait simuler une amplitude
supérieure a 8 m, I’amplitude simulée sur cet exemple est de prés de 20 m pour certaines années. Cette
constatation ne doit cependant pas étre généralisée puisque la forte descente de la nappe est

probablement due a la condition de flux gravitaire au fond de la colonne de sol qui doit tendre a
accélérer et a augmenter la descente de la nappe.
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Figure 100 : Profondeur de nappe simulée et profondeur relevée a Ananinga sur une colonne de sol

verticale possédant deux horizons distincts

L’étude des profils d’humidité dans le sol sera possible prochainement grace aux données des

stations de suivi de profil d’humidité installées sur plusieurs parcelles du bassin versant. Nous serons
alors mieux a méme de vérifier le comportement du module de zone non saturée sur plusieurs types de
sols, plusieurs couverts végétaux, tant du point de vue des profondeurs de nappe que des humidités
relatives des différentes couches. Il sera alors possible de prendre en compte explicitement la

végétation et ses caractéristiques.

Les premiers essais de ce module de zone non saturée sur les données du bassin de la Donga

sont plutot encourageants. Ils permettent en effet d’envisager une meilleure simulation des hauteurs de
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nappes, une distribution des humidités et des cumuls d’évaporation qu’on attend plus sensibles a la
distribution des parametres de sol et surtout 1’inclusion des phénoménes de végétation tels que la

transpiration des plantes et I’extraction de 1’eau par les racines.
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Conclusions générales

Alors que I’opposition entre modeles conceptuels globaux et modeles distribués a base
physique est encore tenace, nous proposons de parler de modéles hydrologiques représentant de fagon
spatialisée les processus du cycle hydrologique. La description des modéles passe alors par la
définition d’une résolution spatiale et d’une représentation plus ou moins complexe des processus que
I’on souhaite prendre en compte. Ainsi, le méme modéle peut inclure différentes représentations des
mémes processus ; le degré de complexité et de physique est dicté par 'utilisateur a travers les
objectifs de la modélisation. C’est dans cette optique que le développement du modéle hydrologique
spatialis¢ POWER a été entrepris.

Le travail présenté dans ce mémoire a permis une évaluation des concepts théoriques qui
constituent les fondements de ce modeéle, a travers I’utilisation de son précurseur, le modele
REW-v4.0. Ce mod¢le a été appliqué au bassin versant de la Donga (Bénin) instrumenté dans le cadre
du projet AMMA. L’objectif hydrologique de ce projet est de quantifier les contributions des
différentes composantes hydrologiques du bassin versant au débit et a la fluctuation des nappes, et
d’évaluer le role de la végétation. L’utilisation d’un outil permettant la représentation physique des
processus, tel que le modéle REW-v4.0, est alors indispensable pour représenter le fonctionnement
hydrologique du bassin et pour savoir de quel modele et de quelle complexité nous avons besoin pour
le faire correctement.

Voyons comment nous avons répondu a chacun des quatre objectifs présentés au premier

chapitre.

Nous avons pu dans un premier temps évaluer la pertinence de 1’outil de modélisation avec les
données déja disponibles (deuxiéme objectif). Cette premicre utilisation du modele REW-v4.0 montre
que, méme avec une conceptualisation assez simple des processus, il est possible de représenter
correctement les débits a I’exutoire et aux stations limnimétriques intermédiaires. La réponse du
modéle est sensible aux valeurs utilisées pour les propriétés hydrodynamiques du sol (conductivité et
teneur a saturation). Nous avons vu qu'il était possible de trouver un jeu de parameétres permettant
d'obtenir a la fois une bonne représentation des débits, de I’amplitude de la nappe et des variations du
degré de saturation dans la zone non saturée. La combinaison de ces trois objectifs permet la

détermination d’un jeu de paramétres fortement contraint, localisé dans une seule zone de l'espace des

-259 -



parametres. Les paramétres hydrodynamiques du sol ainsi obtenus permettent de synthétiser
I'hétérogénéité verticale de la teneur en eau a saturation et de la conductivité hydraulique a saturation.

Une étude de sensibilit¢ a ETP a été menée afin d’avoir une premicre estimation du
coefficient cultural préconisé par la FAO (1998), a I’échelle du bassin versant. La multiplication de
I’ETP par 1,5 permet d’améliorer la représentation du fonctionnement du bassin versant (débits,
fluctuations du degré de saturation et de la nappe), mais aucune mesure n'est encore disponible pour
valider ce facteur.

La modélisation entreprise met en relief la représentation trop simple des transferts dans la
zone non saturée du sol faite dans le modele REW-v4.0 (modele réservoir ou I'évapotranspiration
réelle est le produit de la valeur potentielle par le degré de saturation). Celle-ci induit plusieurs
problémes dans la représentation du fonctionnement du bassin versant. Premiérement, les nappes
simulées sont beaucoup plus profondes (30 a 50 m) que les nappes observées qui sont probablement
des nappes de versants plutoét que des nappes de socle. Ensuite, la saturation d’horizons peu profonds
ne peut étre simulée par le modele REW-v4.0 puisque la zone non saturée est représentée par un
réservoir global. En contre-partie, il simule des écoulements dans la riviére générés essentiellement par
la saturation de la surface, ce qui peut étre vu comme une compensation de la représentation globale
du sol. D’autre part, le contrdle de 1’évaporation simplement par le degré de saturation et la surface
géométrique des REWs induit des différences importantes selon la finesse du découpage (15%
supplémentaires sur le cumul d’évaporation annuel avec le découpage le plus grossier). Pour finir, la
modélisation actuelle est assez peu sensible a la distribution spatiale des propriétés hydrodynamiques
du sol, puisque la représentation des débits, des fluctuations des nappes et des degrés de saturation et
de I’évaporation faite par le modele REW-v4.0 n’est pas modifiée par la prise en compte de la

variabilité spatiale des propriétés des sols.

Ces premiers résultats permettent d’apporter quelques éléments de réponse a la question du
choix du modéle et des processus a représenter en fonction des objectifs fixés (quatriéme objectif). Un
module représentant plus finement les processus physiques dans la zone non saturée doit étre intégrée
a la modélisation spatialisée du bassin versant pour pallier & ’ensemble des problémes énoncés ci-
dessus. Il permettra en outre d’apporter des réponses a la question du réle de la végétation sur le cycle
hydrologique.

La représentation du fonctionnement des petits bassins versants (quelques km?®) demande un
découpage relativement fin de [’espace (ordre de Strahler égal a 2) et certainement un pas de temps
inférieur a la journée. La récession de la saison des pluies est elle aussi mieux représentée avec un
découpage fin qu’avec un découpage plus grossier (ordre de Strahler égal a 3). Néanmoins, les stations
limnimétriques drainant des surfaces de plus de 100 km® sont mieux représentées avec un découpage a
I’ordre 3. L’amplitude des nappes est €galement plus importante et donc plus réaliste avec un

découpage plus grossier.
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Il est difficile pour I’instant de dire quel niveau de découpage est nécessaire a une bonne
représentation de 1’évaporation a 1’échelle du bassin versant ou des sous-bassins. Nous avons pu
constater néanmoins une différence sensible sur le cumul d’évaporation, liée non seulement au
découpage mais aussi a la liaison linéaire dans le modéle REW-v4.0 entre le degré de saturation et

1’évaporation réelle.

Pour améliorer ces réponses encore partielles, nous proposons de participer a la définition de
I’instrumentation du bassin versant qui doit étre renforcée en certains points (troisiéme objectif). On
devra augmenter le nombre de sites de mesures météorologiques afin de caractériser la variabilité
spatiale de ’ETP sur le bassin versant de la Donga puis sur I’ensemble de la haute vallée de I’'Ouémé.
D’autre part, des mesures d’évapotranspiration réelle, au moins a 1’échelle locale, doivent étre mise en
place pour confirmer la premiére évaluation du coefficient cultural faite dans cette é¢tude. Le suivi du
bilan hydrique sur plusieurs parcelles de végétation caractéristiques du bassin permettra de définir
précisément le coefficient pour ces végétations données. A plus grande échelle, des mesures
d’évapotranspiration réelle a 1’aide d’un scintillométre infra-rouge permettront I’évaluation du
coefficient cultural sur des couverts légeérement hétérogénes. En revanche, a 1’échelle du bassin
versant, seule la modélisation permettra d’obtenir un paramétre moyen issu des paramétres caractérisés
a I’échelle locale. Outre la détermination du coefficient cultural propre a chaque culture ou chaque
sous-bassin, ces mesures permettront de répondre a la question de la finesse du découpage pour une
bonne représentation de I’évaporation et a celle du role de la végétation sur le cycle hydrologique.

La caractérisation des sols demande elle aussi des mesures supplémentaires. En effet les
mesures d’infiltration disponibles actuellement ont été faites en surface et nous ne disposons pas de
mesures des propriétés hydrodynamiques en profondeur. L’ajustement des propriétés
hydrodynamiques des sols, fait dans cette étude pour tenir compte de leur variabilité avec la
profondeur, devra étre confronté a des mesures dans les horizons d’altérites. Les premicres
observations, faites lors de ’installation des stations de suivi du bilan hydrique sur des parcelles,
semblent montrer une baisse de la conductivité a 50cm de profondeur. Cette constatation devra étre
confirmée par la suite par d’autres mesures d’infiltration ou des mesures géophysiques.

La wvariabilité spatiale en surface des propriétés hydrodynamiques est elle aussi mal
renseignée. La grille d’échantillonnage envisagée lors de la campagne de décembre 2000 est trop lache
pour estimer les paramétres de structure K et €, a différentes échelles. La détermination de paramétres
effectifs pour la résolution choisie demande en effet un échantillonnage relativement fin, a 1’échelle du
versant, qui permette d’évaluer a partir de quelle échelle, la localisation spatiale des données n’est plus
nécessaire et seule la distribution compte (concept de Representative Elementary Area). Ce genre
d’échantillonnage (cf. le protocole de l'expérience Nopex, Halldin et al., 1999, présenté en
introduction) pourrait &tre fait sur les petits sous-bassins comme Ara et Bokpérou. L’analyse de

sensibilit¢ du modeéle a la prise en compte de cette variabilité spatiale devra étre reprise apres
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I’intégration du module de zone non saturée représentant plus physiquement les transferts dans la zone

non saturée.

Le développement de ce module, réalisé dans cette thése, contribue au développement d’une
modélisation hydrologique spatialisée sur le bassin versant de la Donga, et plus largement pour le
modele POWER (premier objectif). Il importait qu’il puisse modéliser les transferts d’eau dans la zone
non saturée a I’échelle des REWs de facon rapide. Il devait en outre contenir une discrétisation
verticale du sol permettant de décrire des horizons pédologiques aux propriétés distinctes et d’évaluer
les flux et les teneurs en eau en différentes profondeurs de la zone non saturée.

Ce module a été développé a partir de la solution numérique de Ross (2003) en y ajoutant un
module de végétation : interception des précipitations par la végétation aérienne, transpiration des
plantes et extraction racinaire par la formulation de Li et al. (2001). La validation du module a été
menée en s’appuyant sur des solutions analytiques et sur un modéle numérique de référence résolvant
explicitement le bilan d’énergie. Cette validation a permis de montrer que le module était capable de
bien décrire I’infiltration et le profil des teneurs en eau si tant est que la discrétisation des colonnes de
sols soit adaptée : mailles de 1’ordre du centimétre en surface si 1’on veut pouvoir représenter
correctement I’infiltration, notamment sur les sols argileux et mailles homogenes (de 1’ordre de la
dizaine de centimétres) si I’on veut reproduire 1’évolution des profils d’humidité. L’évaporation du sol
nu est sous-estimée surtout pour des végétations denses. Sur ce type de végétation, 1’utilisation d’une
ETP et d’une loi de type Beer-Lambert conduit a une mauvaise partition de 1’énergie entre le sol et la
végétation par rapport a la résolution explicite du bilan d'énergie.

Ce module n’a pu étre utilisé au sein du modéle POWER. Toutefois son utilisation sur une
colonne avec les données du bassin versant de la Donga laisse entrevoir les améliorations que I’on
peut attendre de son utilisation a I’échelle du bassin versant. Cette approche simplifiée, fondés sur
I'ETP, est suffisante pour 1'étude du bilan hydrologique et des processus dominants associés. Mais elle
devra étre modifiée pour atteindre l'un des objectifs du projet AMMA qu’est le couplage entre les
processus de surface et l'atmosphére. Ceci nécessitera en effet une résolution explicite du bilan
d'énergie. La méthode de résolution numérique de l'équation de Richards, évaluée dans ce travail

pourra toujours étre conservée. La détermination des flux de surface devra quant a elle étre modifiée.

Les perspectives associées a ce travail de modélisation du bassin de la Donga consistent en
I’utilisation du modeéle POWER. 1l est constitu¢ des mémes bases théoriques que le modele REW-v4.0
(a savoir la résolution a I’échelle des REWs des équations de conservation de la masse et de la quantité
de mouvement) ; mais il inclut en outre le module de zone non saturée développé dans cette thése et un
découpage supplémentaire en colonnes élémentaires, les RECs pour représenter 1I’hétérogénéité
spatiale de la surface en terme d’occupation du sol, de propriétés du sol et de végétation. L apport de

ce deuxiéme niveau de découpage et du module de zone non saturée dans la représentation du
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fonctionnement du bassin pourra alors étre testé. Le découpage en RECs sera obtenu a 1’aide des cartes
de végétation, des cartes d’occupation des sols (issues d’images satellites) et de la spatialisation des
propriétés hydrodynamiques réalisée ici. Ces cartes permettront également d’alimenter en données
d’entrées le module de zone non saturée. La prise en compte explicite de la végétation dans la
modélisation est une étape essentielle pour répondre de son rdle dans la dynamique saisonniere et
intra-saisonnicre du bassin versant. Un tel module constitue un outil indispensable pour confirmer les
hypothéses de fonctionnement du bassin versant tant au niveau des nappes que de la végétation.

Il importera également de travailler a des pas de temps plus fins en s’attachant a représenter la
dynamique des petits bassins versants de quelques km® et les débits a des pas de temps infra-
journaliers sur I’ensemble du bassin versant. L’influence du pas de temps des entrées pourra également
étre testée, en utilisant par exemple les séries horaires de pluie et d’ETP.

Pour finir, soulignons que I’étude de sensibilit¢ du modeéle REW-v4.0 a été menée
manuellement. La spécification des paramétres dans le modéle POWER devra étre améliorée par une
méthode automatique telle que celles que j’ai présentées dans le premier chapitre de ce mémoire. Ceci
permettra en outre d’étudier les incertitudes de la modélisation. L’implantation d’une méthode
automatique sur le modéle REW-v4.0 a été écartée puisque nous ne cherchions, dans un premier
temps, qu'a évaluer de maniére globale le comportement du modéle et les parameétres auxquels il était
sensible. Une fois la robustesse du code éprouvée, I’optimisation automatique et le traitement des

incertitudes ne peuvent étre que bénéfiques pour affiner les résultats issus de la modélisation.
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ANNEXE | : Obtention des équations moyennes pour le
modele REW-v4.0

Je présente dans cette annexe les principes d’obtention des équations générales a 1’échelle du
REW. L’approche de Reggiani et al. (1998, 1999) se base sur la théorie d’Hassanizadeh et Gray
(1979a, 1979b, 1980). Seules les équations importantes pour 1’application du modeéle REW-v4.0 sont
présentées ici, ¢’est-a-dire 1’équation de conservation de la masse et I’équation de conservation de la
quantité de mouvement. La premiére de ces équations permet de déterminer les variables géométriques
des différentes zones (épaisseur ou altitude moyenne). La seconde permet de déterminer la vitesse

moyenne de la zone considérée.

L’intégration de 1’équation de conservation locale est faite sur I’ensemble du volume d’une

zone donnée, ce qui peut étre écrit :

3 d ~ S -
Eq. 157 —jp¢dV+jn*.[p(v—w*)w—i]dA—j,q‘dV:deV
dt b - . b
ou Y est la variable calculée, V* est le volume d’intégration, 4 * est la frontiére du volume, 7 * est le

vecteur normal A 4 * pointant vers I’extérieur, v est la vitesse dans le continuum, w* est la vitesse a

la frontiére A* , i est un flux diffusif, pest la masse volumique du continuum, f est un apport externe
de ¢ et G est une production interne de (.

Les deux variables calculées par I’équation de conservation de la masse et de la quantité de
mouvement sont respectivement la hauteur et la vitesse de 1’eau dans les différentes zones. En
intégrant ’Eq. 157 sur un pas de temps de durée 24, on peut définir les caractéristiques géométriques
moyennes des différentes zones.

Ainsi I’épaisseur moyenne de la zone j, y/, est définie par :

. 1 t+At
Eq. 158 v’ =—.j IdVdT j=u,s,c,o,r
20t/ T A S

J
ou 2 est I’aire projetée du REW, @’ est la fraction de surface occupée par la zone j.
Pour chaque zone, trois phases peuvent étre considérées : 1’eau liquide, la matrice solide et la

phase gazeuse de 1’eau. Pour la riviére, la surface saturée et la surface non saturée (zones R, O et C),

seule la phase liquide est présente. Pour la zone non saturée (zone S), I’eau liquide et la matrice solide
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sont considérées. Pour la zone non saturée (zone U), les trois phases sont présentes. Une masse

volumique moyenne peut alors étre définie pour chaque zone :

] j j_ 1 t+Ar J .
Eqg. 159 <,0a>y —WL_N J‘],OdV T j=u,s,c,o,r
v,

ou & ij est la fraction moyenne du volume occupée par la phase a dans la zone j.

Eq. 160 £}

t—Qr

t+At .
=;ZJA J‘yg,dVdT j=u,s
207 W' E by

ou yé, est la fonction de distribution de la phase & dans la zone ;.

Pour finir, la valeur moyenne de la variable (/peut alors étre définie par® :

: W ! rmt jpw Jdvdr  j
Eq. 161 = =u,s
T 28y s by d /

Pour la riviére, seule la phase liquide est considérée. La valeur moyenne de (/s’écrit alors :

t+

1

Eq. 162 g = - I
206 (p) m'I"E Su

J pydvdr

ou m" est la section en travers moyenne (sur le pas de temps), /', est la longueur moyenne du brin de

riviere (dans le temps).

L’application de cette procédure d’intégration a 1’équation de conservation de la masse est
faite en prenant (=1, f=f=G=0, dans I’Eq. 157, ce qui conduit 4 :
] dil . y
Eq. 163 —\ogvid )= el
dt —
%]

ou eg est le terme moyen d’échange de masse, pour la phase @, entre la zone i et la zone j. Ce terme

d’échange est donc valable a I’échelle du REW. 1l est défini par :

% Note : Les définitions ci-dessus supposent implicitement que la valeur moyenne d’un produit peut

s’exprimer comme le produit des valeurs moyennes.
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1+t

eq104 el :ﬁ . j i [ pli? - v faadr

ou:

o 1
Eq. 165 Ag, = M A I UdAdT
-0t

L’application de la procédure d’intégration a 1’équation de conservation de la quantité de

mouvement se fait en prenant ¢~V , i=tf, f=g,G=0dans I’Eq. 157, ce qui conduit a :
Eq. 166

( JVJ J) Z[eg,vé]+Tg—2AtJ‘t+At I¢ (00 UdAdT

i#j

ou T, c? est le terme moyen d’échange de quantité de mouvement, pour la phase @, entre les zones i et

Jj. Ce terme est valable a I’échelle du REW. Le terme de gravité a été exprimé comme une fonction du

potentiel gravitationnel.

1 e

. _’ij _
Eq. 167 T, _—2AtZ A

| [F - ol - 5)asar

Un potentiel gravitationnel moyen peut étre défini par :

Eq. 168 (g— O)I jdAdr rw jqo @, JdAdrt
b ;

Ce qui conduit & I’écriture de I’Eq. 166 sous la forme :
cowo o )= Sl - ol -
%]

Ainsi, la procédure d’intégration dans le temps et dans 1’espace permet d’écrire les équations de

conservation sous la forme synthétique suivante :

Eq. 170 Z +F+G
T

i*j a
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ou {J est soit la masse soit le moment, eg et T, 5? sont les termes d’échange valables a 1’échelle du

REW (respectivement de masse et de quantité de mouvement), entre les zones i et j et pour la phase a.

F et G sont des productions interne et externe a I’échelle du REW. Pour plus de simplicité¢ dans le

corps du mémoire, nous omettrons la référence a la phase a.
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ANNEXE I Distribution des

hydr odynamiques des sols

Avec un découpage a I’ordre 2 :

REW [K.calé | 1.00E-05(m.s?)[e,calé 0.03[ A
o K Ks o 6 0,

1 1.28 1.28E-05| 1.07| 0.0322| 0.23
2 1.52 152E-05| 1.11] 0.0332| 0.26
3 1.73 1.73E-05| 1.13] 0.0338| 0.24
4 1.73 1.73E-05| 1.13] 0.0338| 0.23
5 1.73 1.73E-05| 1.13] 0.0338| 0.25
6 1.73 1.73E-05| 1.13] 0.0338| 0.26
7 1.73 1.73E-05| 1.13] 0.0338| 0.24
8 1.23 1.23E-05| 1.08] 0.0323| 0.30
9 0.65 6.48E-06| 0.97| 0.0292| 0.26
10 0.65 6.48E-06| 0.97| 0.0292| 0.30
11 0.75 752E-06| 0.98] 0.0293| 0.31
12 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.27
13 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.32
14 1.00 9.98E-06| 098] 0.0295| 0.24
15 0.92 9.20E-06| 0.99] 0.0296| 0.31
16 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.31
17 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296 0.30
18 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.32
19 0.91 9.13E-06| 0.99| 0.0298| 0.29
20 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.29
21 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.33
22 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.28
23 0.95 9.50E-06| 0.99] 0.0297| 0.31
24 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.33
25 0.93 9.30E-06| 0.99| 0.0298| 0.33
26 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.31
27 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.36
28 0.93 9.26E-06| 0.99| 0.0298| 0.33
29 0.93 9.31E-06| 099 0.0298| 0.28
30 1.18 1.18E-05| 0.95| 0.0286] 0.31
31 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.30
32 1.04 1.04E-05| 0.99] 0.0296] 0.30
33 0.96 9.60E-06| 0.99| 0.0297| 0.29
34 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.33
35 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.29
36 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.35
37 0.89 8.92E-06| 0.99| 0.02908| 0.31
38 1.04 1.04E-05| 0.99] 00296 033
39 0.93 9.31E-06| 0.99| 0.0298| 0.28
40 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.33
41 0.90 8.97E-06| 0.99| 0.0298| 0.36
42 1.16 1.16E-05| 0.94] 0.0282 0.33
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43 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.28
44 0.92 9.22E-06| 0.99| 0.0298] 0.29
45 1.04 1.04E-05|] 0.99| 0.0296| 0.31
46 1.00 9.96E-06| 0.99| 0.0296] 0.30
47 1.04 1.04E-05| 0.99| 0.0296| 0.38
48 0.93 9.25E-06| 0.99| 0.0298] 0.27
49 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.31
50 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.33
51 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.41
52 0.89 8.89E-06| 0.99| 0.0298] 0.29
53 0.90 9.04E-06| 0.99| 0.0297] 0.31
54 0.98 9.85E-06| 0.97| 0.0291] 0.33
55 0.91 9.10E-06| 0.99| 0.0297]| 0.42
56 0.92 9.23E-06| 0.98| 0.0295] 0.28
57 0.95 9.53E-06| 0.98| 0.0294] 0.32
58 1.05 1.05E-05| 0.98| 0.0295| 0.32
59 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.30
60 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299| 0.31
61 0.96 9.64E-06| 0.99| 0.0297] 0.28
62 0.93 9.30E-06| 0.99| 0.0296] 0.31
63 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.31
64 0.91 9.09E-06| 0.99| 0.0298] 0.31
65 1.15 1.15E-05| 0.95| 0.0286| 0.32
66 1.05 1.05E-05|] 0.98| 0.0295| 0.34
67 1.04 1.04E-05|] 0.99| 0.0296| 0.38
68 1.08 1.08E-05| 0.98| 0.0293| 0.26
69 1.04 1.04E-05|] 0.99| 0.0296| 0.27
70 1.30 1.30E-05| 0.93| 0.0279| 0.34
71 1.26 1.26E-05| 0.94| 0.0281]| 0.34
72 1.15 1.15E-05| 0.96| 0.0287| 0.32
73 1.12 1.12E-05|] 0.96| 0.0288]| 0.28
74 1.24 1.24E-05| 0.94| 0.0282] 0.31
75 1.00 1.00E-05| 0.99| 0.0296]| 0.28
76 1.31 1.31E-05|] 0.93| 0.0279| 0.28
77 1.24 1.24E-05| 0.94| 0.0281] 0.28
78 0.92 9.24E-06| 0.99| 0.0298] 0.31
79 0.77 7.69E-06] 0.96( 0.0289| 0.29
80 0.97 9.68E-06| 0.99| 0.0297] 0.30
81 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.34
82 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.33
83 1.04 1.04E-05] 0.99| 0.0296] 0.25
84 0.98 9.81E-06| 0.99| 0.0297] 0.33
85 0.89 8.93E-06| 0.99| 0.0298] 0.29
86 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.31
87 0.89 8.85E-06| 1.00| 0.0299] 0.37
88 0.89 8.88E-06| 0.99| 0.0298] 0.26
89 0.94 9.35E-06| 0.99| 0.0297] 0.33
90 1.00 9.96E-06| 0.99| 0.0296] 0.31
91 1.00 1.00E-05] 0.99| 0.0296] 0.35
92 0.66 6.63E-06| 0.97| 0.0291| 0.32
93 0.68 6.81E-06|] 0.97| 0.0290| 0.29
94 0.74 7.45E-06| 0.98| 0.0294| 0.44
95 1.10 1.10E-05| 1.07| 0.0321] 0.29
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96 1.73 1.73E-05 1.13( 0.0338] 0.41
97 1.41 1.41E-05 1.09( 0.0328] 0.34
98 1.37 1.37E-05 1.09( 0.0326] 0.36
99 1.73 1.73E-05 1.13( 0.0338] 0.35
100 1.05 1.05E-05 1.03| 0.0310] 0.29
101 1.25 1.25E-05 1.07| 0.0321 0.27
102 1.59 1.59E-05 1.11| 0.0334] 0.36
103 1.73 1.73E-05 1.13| 0.0338] 0.36
104 1.66 1.66E-05 1.12| 0.0337 0.43
105 0.67 6.75E-06] 0.98| 0.0294]| 0.30
106 0.69 6.88E-06| 0.96| 0.0289 0.41
107 1.42 1.42E-05] 0.90| 0.0271 0.44
108 0.90 9.03E-06| 0.93| 0.0280| 0.33
109 0.65 6.48E-06| 0.97| 0.0292 0.44
110 0.99 9.91E-06 1.05| 0.0316] 0.25
111 1.57 1.57E-05 1.12| 0.0335] 0.28
112 1.73 1.73E-05 1.13| 0.0338] 0.32
113 1.73 1.73E-05 1.13| 0.0338] 0.25
114 1.13 1.13E-05 1.05] 0.0315 0.24
115 1.14 1.14E-05 1.05| 0.0316] 0.27
116 1.31 1.31E-05 1.08| 0.0324]| 0.24
117 1.73 1.73E-05 1.13| 0.0338] 0.23
Avec un découpage a 1’ordre 3 :
— N
. K, 5._OOE 06(m.s™) g, ~ 0.03 )
Arew KS e Qrew )
1 1.56 7.80E-06 1.11( 0.0333] 0.31
2 1.73 8.64E-06 1.13( 0.0338] 0.31
3 1.67 8.37E-06 1.12( 0.0337] 0.32
4 1.73 8.64E-06 1.13( 0.0338] 0.30
5 0.88 4.42E-06 1.01( 0.0303] 0.30
6 1.00 4.99E-06| 0.98| 0.0295] 0.31
7 0.98 4.88E-06| 0.97| 0.0291] 0.30
8 0.91 4.57E-06| 0.99| 0.0298]| 0.28
9 0.92 4.62E-06| 0.99| 0.0298]| 0.29
10 0.91 4.55E-06| 0.99| 0.0298]| 0.32
11 1.21 6.05E-06] 0.95| 0.0284] 0.30
12 0.91 4.56E-06| 0.99| 0.0298]| 0.31
13 0.89 4.43E-06 1.00( 0.0299] 0.33
14 0.99 4.95E-06| 0.98| 0.0293] 0.36
15 0.94 4.71E-06| 0.99| 0.0296| 0.38
16 0.93 4.66E-06| 0.99| 0.0297] 0.35
17 1.14 5.71E-06| 0.96| 0.0287] 0.29
18 0.92 4.58E-06| 0.99| 0.0298]| 0.26
19 0.93 4.64E-06| 0.99| 0.0298]| 0.26
20 1.41 7.05E-06 1.09( 0.0328] 0.33
21 1.18 5.92E-06 1.06( 0.0318] 0.35
22 0.99 4.97E-06 1.01( 0.0304] 0.30
23 1.24 6.18E-06 1.07( 0.0320] 0.33
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ANNEXE |1l : Parametre p reliant le pourcentage de

surface satur ée a la hauteur de nappe

Avec un découpage a I’ordre 2 :

REW p REW p REW p
1 0.47 41 0.88 81 0.85
2 0.74 42 0.98 82 0.82
3 0.24 43 0.69 83 0.66
4 0.39 44 1.01 84 0.54
5 0.31 45 0.82 85 0.26
6 0.68 46 0.25 86 1.23
7 0.80 47 1.88 87 1.02
8 0.38 48 0.51 88 0.72
9 0.22 49 0.63 89 0.65
10 0.17 50 0.32 920 0.89
11 0.36 51 0.76 91 0.67
12 0.22 52 0.88 92 1.09
13 0.46 53 1.03 93 0.95
14 1.09 54 0.99 94 0.66
15 0.54 55 1.23 95 0.82
16 0.59 56 0.62 96 0.90
17 1.18 57 0.72 97 1.20
18 0.21 58 1.05 98 0.92
19 0.21 59 0.85 99 0.66
20 0.35 60 0.22 100 2.09
21 0.18 61 0.68 101 1.97
22 0.51 62 0.57 102 0.99
23 1.02 63 0.32 103 1.45
24 1.22 64 0.27 104 0.31
25 0.94 65 0.25 105 0.41
26 0.47 66 0.13 106 0.50
27 0.51 67 0.02 107 0.60
28 1.23 68 0.24 108 0.69
29 0.99 69 0.19 109 0.58

30 0.72 70 0.87 110 1.16
31 0.08 71 1.30 111 0.78
32 0.06 72 1.22 112 1.24
33 0.16 73 0.47 113 0.17
34 0.19 74 0.80 114 0.66
35 0.19 75 0.28 115 0.85
36 0.27 76 1.08 116 0.71
37 0.69 77 0.62 117 0.97
38 0.75 78 1.55

39 0.37 79 1.43

40 0.64 80 0.36
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Avec un découpage a 1’ordre 3 :

REW p
1 0.64
2 0.24
3 0.53
4 0.68
5 0.74
6 1.09
7 0.57
8 0.21
9 0.80
10 0.63
11 0.60
12 0.19
13 0.48
14 0.74
15 0.77
16 0.52
17 0.40
18 0.66
19 1.12
20 1.34
21 1.48
22 0.95
23 1.00

- 288 -




ANNEXE 1V : Dérivation des équations utilisées pour la
solution analytique de Parlange et al. (1985) et Haver kamp
et al. (1990).

La forme générale de 1’équation d’infiltration est la suivante :

5°(6,.6,)
2ﬁ(90’95 )[Ks -K,

Eq. 171 I-Kjt=z, [gs _90] + )KS -K,

]ln 1+ (6,.6.

QI K

Dans des conditions initiales séches, 1’Eq. 171se simplifie comme suit :

Eq. 172 1= In| 1+

On peut écrire sous forme adimensionnelle I’'Eq. 172:

Eq. 173 I*=lln(l+ B J
B

q*-1
2K
I*=a,] avec a, =—;
S
. 2K2
avec Eq.174 tf=at avec a, = st
% — 1
q —a'qq avee aq —?

Pour obtenir Iinfiltration cumulée en fonction du temps, plusieurs manipulations sont nécessaires.

La dérivation de I’Eq. 172 selon le temps permet d’écrire le flux de surface :

2
g5 iy L ||
dt 28K, dq 9 _q||dt
KS
Eq. 175
_ Q2
ou ¢g= S ! ﬂ
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L’Eq. 175 peut s’écrire sous forme adimensionnelle :

s 1 dg*
2K, (g*-1)(g*-1+p) dt*

Eq. 176 q*=

L’intégration de I’Eq. 176 conduit a:

*

2K‘Y2t='[q dq* _"- dq*
s do a*(q*-148) ) (q*1)(a* -1 +A)

*—1+
Eq. 177 = ! In| 4 L+f +lln l+i
1-B q* B g*-1
= ! Inf 1+ s —Ll 1+ !
B(1-p) g*-1) 1-p g* -1
La combinaison des équations Eq. 172et Eq. 177 conduit alors 4 :
2
Eq. 178 I=(-B)K 1+ S 14—
- 2K, q*-1

Et sous forme adimensionnelle :

Eq. 179 I*=(1—,8)t*+ln(1+ ! j
q*-1

Pour obtenir I’infiltration cumulée en fonction du temps seul, I’Eq. 173 doit étre réécrite sous la

forme :

g+ = exp(ﬂ]*)—1+,8
exp(Bl*) -1

L’intégration de 1’équation ci-dessus conduit a :

o[
o exp(BI*)-1+p

Eq. 180

Eq. 181 Sy 1n(eXp(’BI*)_l+ﬂj
1-B8 Bexp(BI*)
:L([*—ln(exp(ﬂl*)_l-'-lg}]
- B
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Nous avons ainsi & notre disposition trois équations donnant: I’infiltration cumulée en fonction du flux
de surface seul (Eq. 173), I’infiltration cumulée en fonction du temps et du flux de surface (Eq. 179) et

enfin le temps en fonction de I’infiltration (Eq. 181).

DETERMINATION DES COEFFICIENTS $(6,.6,) ET A(6,,6,) POUR LE MODELE DE
BROOKSET COREY (1964).

Il nous reste alors a déterminer £ et S? pour le modele de Brooks et Corey (1964). Nous rappelons ci-

dessous leur expression :
.y n
. i = i £ = i , h< he
Eq. 182 6, \h Ky 6
1

ou #, est la pression d’entrée d’air. Les paramétres &, Ky et &, sont des paramétres d’échelle alors que
les paramétres adimensionnels A et /7 définissent la forme de la courbe de rétention et de la courbe de
conductivité.

En 1975, Parlange propose une bonne approximation de la sorptivité :

6,

s

Eq. 183 SZ(HO,Q):zj (g +6-24)D(8d 6

50
ou D( est la diffusivité. Cette intégrale doit étre évaluée en deux temps afin de tenir compte de la
singularité du modéle de Brooks et Corey en hA=h,.
0

h(‘
ti  5°(6,8) :2j(9 —g)K.dh +j(q +0-2G)K (Wi
hy

s

h,
L’hypothése d’un profil initialement sec permet de simplifier I'Eq. 184.

1

Eq. 185 57(0,6,)=286 h€|KS+9S2j‘(1+9*)D(g)dg
0

s

si ’on définit @ comme le degré de saturation, soit le rapport —.

s
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L’intégration de 1’Eq. 185 conduit a

Eq. 187 S*=C 6|h|K,

1 1

ou I’on définit : Eq. 188 Cgy, =2+ +
An -1 An-1+A4

Pour déterminer le parameétre f, on introduit le parametre u de la fagon suivante :

(0-61,(5)a5
Eq. 189 .y F(e) () =2 ]S‘E_%D(@)d?
g. H HS.E_H o SZ(H();Q) F(é)
_°D(0)d0
% F(6)

Le concept de proportionnalité des conductivités introduit par Haverkamp et al. (1990) s’exprime de la

fagon suivante :

g,
(0-9 -\ —
. | F(EBD(H)dG
Eq. 190 K—_K"=F(9,t) 1-8(8.8)5—
o 990 (6)a0
J F(E?)
&%

ou F est le flux de concentration.
La combinaison des deux équations précédentes, dans le cas d’un profil initialement sec, donne alors

1’équation a résoudre pour la détermination de £.

. K 1
Eqg. 191 —x—=(1-
q X T (1-8u)
L’intégration de 1’équation précédente avec % = —%%D(ﬁ) conduit a :
BS
K(8
Eq. 192 £(9) 20 D(6?)dH=lS2 (1 —ﬁj
K, F*(6) 2 2

Comme pour la sorptivité, on écrit la partie gauche de I’'Eq. 192 en deux intégrales pour tenir compte

des deux parties de la courbe de rétention. Apres cette intégration, elle devient :
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Eq. 193 lS2 l—ﬁ
2 2

Ainsi f§ s’exprime de la facon suivante :

C,.
Eq. 194 ﬁzz(l—zﬂj

She

1

Avec Eq 195 Cﬂbc =1 +ﬁ
,7 — —
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Annexe V : Développement de la solution analytique
proposee par Haverkamp (communication personnelle)
décrivant le profil des teneurs en eau pour le modéle de
Brooks et Corey (1964)

Commengons par écrire 1’équation de continuité.

) (69) _ (6(])
Eq. 196 2| ==
ot ), 0z ),

ou @ est la teneur en eau volumique, z est la profondeur positive vers le bas, ¢ est le temps et g est le

flux dans le profil. Ce flux est donné par 1’équation de Darcy :

Eq. 197 q(z,t) = —K(ﬁ —lj

dz
qui s’écrit aussi :

Eq. 198 q(z,t) =K —Dd—e
dz

avec D =-K ﬁ , la diffusivité.
dé

La combinaison des équations Eq. 196 et Eq. 198 conduit & la classique équation de Fokker-Planck :

. 06 _ 0 00\ 0K
Eq. 199 = —(D(H)—j -
ot 0Ot 0z) Oz
L’objectif est de résoudre cette équation avec des conditions initiales et aux limites particuliéres. Nous

nous sommes donnés ces conditions sous la forme :

6=4, I &0
=@ et h =0 =0 L

surf T

Eq. 200

La condition initiale est donc uniforme.

Nous utilisons une propriété des fonctions de plusieurs variables :

) (azj _ (azj(aej
Eqg. 201 — | ===
ot ), 00)\ ot ).

L’équation précédente permet de transformer I’équation de Fokker-Planck :

-295 -



Eq. 202 9z +i(D(0)%j _ K
ot 06 0z 06

L’intégration de 1’équation précédente entre € et £, conduit a :

6 6 _
Eq. 203 9 za6+ |2 D(Z’)% d6=K(6)-K,
ot 06 0z
é &
Du fait de la condition initiale uniforme, D(H)a— =0,et l’Eq. 203 devient :
Z g,
6
. 0 - 08
Eq. 204 — 1 zd8+D(0)— =K (6) —-K
) arj «d0+D(6)7 =K (6) K,
é
Il vient alors :
0z(6,t D6
Eq. 205 dl ’): 9) >
08

, @ D(6)dd
Eq. 206 z(t) =z, —j =

’ [K(E)—KO}—;jZ(Z)dZ

z, est ici choisi comme un niveau de référence imaginaire qui sépare la zone saturée et la zone non
saturée. Ceci devient important surtout lorsque /,>0.

Pour la résolution de I’intégrale, nous introduisons le concept de flux de concentration (Philip, 1973)

il0)-al6,0) _ 4.k,
Q(gs’t)_Q(go’t) %(t)_Ko

ou F est le flux de concentration, ¢, est le flux dans le profile, ¢; est le flux a la surface et K est la

Eq. 207 F(6,1)

conductivité hydraulique pour la teneur en eau initiale 6. Notons que F est une fonction de & et du

temps. Lorsque le temps augmente, F tends de plus en plus vers

A

s 0

L’Eq. 207 peut également s’écrire :
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Eq. 208 q. - K, =F(6,0)q,(1)- K,

La combinaison de 1’équation précédente et de I’équation de continuité conduit aprés intégration entre

Getda:

- j - (8)48=F (8.)[ 4, (1) -k, ]

La substitution de I’Eq. 209 dans 1’équation Eq. 206 permet d’écrire I’équation de base a résoudre

pour décrire 1’évolution du profil des teneurs en eau.

QS - —

| o D(8)a6
Eq. 210 260 =z _![K(g)_KO}—F(@,t)[ql(t)‘Ko]

En intégrant cette équation entre &) et 8, nous obtenons :

D(8)a6

Eq. 211 jZ(QJ)d‘gz % (t)ide_idg,[ [K(E) —KO} ~F(6.) (1) K, |

&

soit encore, apres intégration par partie de la deuxiéme équation du membre de droite :

6,

e [s(ea)a0=x ([0 -a] -LK(Q)_

&

D(6)[6-4]

K ]-F(60) a.()-K.]"°

L’infiltration cumulée / étant définie par :

6,

Eq. 213 I:Koz+jz(6?,t)d6

0()
nous obtenons 1’équation générale de 1’infiltration :

(6)[6-4]

, Q" D
om0 == 004 | e T r R

Ainsi, nous cherchons a résoudre les équations Eq. 210 et Eq. 214 donnant respectivement le profil et

I’infiltration cumulée. Pour cela, nous devons connaitre les caractéristiques du sol, a savoir les courbes
h (9) et K (9) . Nous considérerons ici le modéle de Brooks et Corey (1964) pour décrire ces deux

courbes.

-297 -



La courbe de rétention s’écrit :

6 (h,Y
—=| == h<h
Eq. 215 ) ( j POULH = e

=6 pour i, <h <0

Nous notons que cette expression comporte un point de singularité en h=h,. et 8= 6, . Certains

auteurs ont montré que méme avec le modele de Van Genuchten (1980), ce point de singularité devait
figurer pour étre consistent avec la théorie de 1’infiltration (Haverkamp, 1990). Pour une formulation
générale, nous utilisons la définition d’un saut de pression en h=hy,. Pour le modele de Brooks et
Corey hy,=hp.. Pour le modéle de Van Genuchten, A,=0.

L’¢équation de la courbe de conductivité est également décrite par le modele de Brooks et Corey
(1964).

, Kk (oY
Eq. 216 ===
K |8

N N

L’Eq. 216 n’est pas affectée par le possible saut de pression. Par contre, I’équation de la diffusivité est

affectée par cette discontinuité :

D=D, pourh<h,

Eq. 217
D=D; pourh, <h<0

ou Djs représente la diffusivité au voisinage de & =8, avec une expression contenant la fonction

Dirac classique.
Eq. 218 Dy =-K ho(6-8)

et

C

Eq. 219 D, (6)=

c

1
h|K i
| 38 > (gj pour h<h,

N

Nous introduisons alors le saut de pression dans les équations Eq. 210 et Eq. 214.
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Eq. 220

h
3

_ K dh
z(6,t) =z, | [KS —Ko] _[ql 0 —K0] pour i, <h <0
8, N —
z(0,t)=z, — O.th —j- — D(H)_dé’ pour h <h,,
J K.=q (0 [K(H) —Ko} -F(6.1)[,(r) K, ]
D’ou :
z=1z, _(]1 _*’KS h pourh, <h<0
Eq. 221 X . js_ D(E) i0 e
z=z — o i — — ourn =n,
Camk ) [K(H)—KJ—F(@J)[%(:) -K, | P

De fagon évidente, le profil pour 4, <h<0 se comporte comme le profil de type Green et Ampt

(1931) ou :
- _hsurf
Eq. 222 q, =K, — -1
ZS
d’ou :
. K
Eq. 223 z,=hg,, ——
. QI _Ks

La substitution de I’équation Eq. 223 dans I’équation Eq. 221 donne :

Eq. 224
z= . I_(}{ [hwf —h] pour i, <h <0

IKS | . N D(8)a6 .
Rt |G EA ] O R .

De fagon similaire pour I’infiltration cumulée, nous obtenons :
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Eq. 225

K, D(6)[6-4]

g, - K, (6 -8) __! | K(6)-K,|-F(6.)] q,(t) - K, ]

0

I-Kyt=z[6 -] - deo

puis :

Eq. 226

K (6)[6-4]

T D
[-Kjt= . _K 16, =8 houy =, ] __! [K(8)-K,]-F(6.1)] q,(t) -K, ]

do

Pour calculer les expressions Eq. 224 et Eq. 226 nous utilisons le concept de proportionnalité des

conductivités proposé par Parlange et al. (1985) et Haverkamp et al. (1990).

0
fé(;%)l)cdé’
_ _ B o 02 s
Eq. 227 K=K, _[6-6 1] ,(g.9)%
K, -K, Q_‘% r 6-6
" D
b-f(%’q)

ou f (90, Q) est la relation de flux de concentration :

a
. 6-6
Eq. 228 6,,0)= 0
/8-8) {6& -6,
Aux temps courts, I’infiltration est dominée par les forces capillaires et a est proche de 0,5. Pour des
temps longs, la gravité devient dominante et o tend vers 1 (Brutsaert, 1979).
Le rapport des intégrales de I’'Eq. 227 est défini comme une fonction x dépendant des conditions

initiales et des conditions aux limites
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Eq. 229 1(6,,8) =

|
2|

L’intégrale présente au dénominateur de I’équation précédente est proportionnelle a la sorptivité,
définie selon :

6,

; 0-6

Eq. 230 s*(4,,6, =2j—°
(8-8)=2) 7 (a.6)

0

D.d6

La combinaison des équations Eq. 229 et Eq. 230 donne une expression de ,U(HO, Q) :

6
2 6-6
Eq. 231 6.6 )= ° - Ddef
q /'I(O _S) SZ(QO’Q).H[f(QO,Q) c
et de sa dérivée par rapporta 8 :
Eq. 232 du_20-6

g s> [ ¢

Commengons par résoudre le probléme pour une teneur en eau initiale nulle (6, =0). Alors :

s*(0,6,) =S,

Dans ce cas particulier, I’équation Eq. 230 s’écrit :

1

Eq. 234 S, = Zqzjﬁkl"”ODcdﬁk
0
ou encore
, ) 2
Eq. 235 S,” =6 |h,|K,
‘ “An—a A A -1

-301 -



En définissant le coefficient adimensionnel ¢, par :

2

Eq. 236 Cpo = A —a -l

la soprtivité s’écrit alors :

Eq. 237 S,} =

0~ |"Tbe Ks

Dans le cas particulier d’un profil initialement sec, 1’équation Eq. 227 s’écrit

, K s .
Eq. 238 ?:9 A ()

N
La dérivation par rapport & @ de I’équation précédente donne :

- ,7 171 a+ﬂ a,+5, -1 a. + dﬂ
Eqg. 239 —6’7 =_0 770 0 g* 0+Bo +g< o *Bo

N s

La combinaison des équations Eq. 232 et Eq. 239 conduit a :

Eq. 240 /76*”_1 = (ao +/80):uo (3) gotho +L

Ac

6x<,7+:80 —%

y4\l
Lorsque 8=6,, 8" vaut 1 et zo=1. Nous en déduisons la relation suivante :

2
Ac

Eq. 241 a,+p,=n -
po0

Une intégration de 1’équation Eq. 238 conduit a :

1

Eq. 242 j g b d/”ldéf U,d

En combinant avec les équations Eq. 231et Eq. 232, nous pouvons écrire :

1

2y, -,
Eq. 243 2 jH*ZM s ﬂdéf*:%

Ac

PO
0

Soit encore :

Eq. 244 22 =20 ) -BA A -1 =

PO

La relation liant /3, et A en découle :
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. 1-A
Eq. 245 =—=
ﬁO /1
En repartant de I’équation Eq. 240, nous pouvons écrire la fonction M (9) sous la forme :

. :L -0y _; ”_%_HOH
Eq. 246 Ho (5’) a, +, g Ac,, (ao +,80)

En combinant la relation liant f3, et A, nous obtenons :

2
a Ac
Eq. 247 Uy (6) =7 | ——=
a, +f
ou encore en considérant 1’équation Eq. 241 :
2
Eq 248 ﬂo (0) - g*ﬂ—ao_ﬁo = H*ﬂcpo

Ceci montre le lien entre f'et uy, lien totalement indépendant de la valeur de a utilis€e :

Eq. 249 fly=6""
soit :
6\
Eq. 250 g =(§j Hy

Cette derniére équation est importante dans la mesure ou elle permet I’intégration de 1’équation

d’infiltration quelle que soit la valeur de a,.

tost £(0,0) :[eﬁj =F(6)

s

Pour définir la derniére équation indépendante manquante, nous utilisons 1’approximation (trés

précise) de la fonction f (90, Q) proposée par Parlange (1975), a savoir :
2(6-6)
Eq. 252 g,,0)=——"—

La prise en compte de cette approximation dans la définition de la sorptivité donne :
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g,

Eq. 253 S, :j‘(@s -0)D.d6
0
et donc :
Eg. 254 C = ! + !
* P01 An A -1

En combinant I’équation précédente et 1’équation Eq. 236, nous obtenons 1’expression de o, :

An -1

Eq. 255 a,=1-————
2An +A =2

La somme &, + 3, s’exprime comme suit :

. An -1

Eq. 256 a, + 4, = A
A 2An +A =2

L’expression de /7 en fonction des autres parametres peut aussi étre utile :

_l_ 1_0'0
A 1-2a,

Eq. 257 n

Ainsi, connaissant les caractéristiques A et /7 du sol, les paramétres @,, B, et ¢,y sont parfaitement

définis.

A- RESOLUTION DE L’ INFILTRATION CUMULEE :

Revenons alors a I’équation Eq. 226 avec 8,=0 et Mg =0

6,

s

Eq. 258 )=t B g
g. 1(1) g —-K Ohs jK(B)—F(é’,t)ql(f)

s
0

de

Le terme de droite est transformé en fonction de x,, a I’aide des équations Eq. 231 et Eq. 232 :

1
2
Eq. 259 J(t):gc;h”c —2SIO< jK Jd by ;
e Bl A A A
K K K

s N s

En combinant ceci avec 1’Eq. 251, nous obtenons :

-304 -



1

03 hbc _ S02 j fd/'lo

i_1 2K50 eﬁoﬂ—ql
K 0 ™ k

s

Eq. 260 1(t)=

Puis, 4 I’aide de I’Eq. 250 :

) 0 |h,| S, 1
Eq. 261 I(t) == -2 — d
ql _1 2K€ :77_0 q
L T g -
K, K,
ce qui s’écrit aussi :
olh) S2 1| =
. Al S, 1 K s
Eq. 262 I(t) == -2 — ===y | dy,
i —1 2Kb i ql
K, K, 0
5 o . y n-a,
Comme uy et —= sont systématiquement confinés dans ’intervalle [0,1] et que >1, le
q, —a, =P,
terme sous ’intégrale peut étre approximé par le développement limité :
1
—— =1+x+x" 4. +x" +0(x")
l1-x
Eq. 263
1 n-a, nay 2 /i k
G \h 2 n-ao~Po 04y n€,Bo
1(r)= 22l EJ P L [ L .
g -1 2K q ) q q q
ou g* est défini par 4 .
KS
L’intégration de la série donne alors :
, 20|, |Ks 1 (1) 1
Eq. 264 I(1) == -1+ E (_* —
So (q _1) 4 =\ 9 1+k4,7 :
n-a,=pB,

que nous approximons par :
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© k
Eq. 265 I(t):%”f_Ks—l* 1+Z (lj 1_

n-a, _ﬂo

Des expressions reliant &, [3, etc,oentre eux eta A et /7, nous déduisons :

. 1 2
Eq. 266 - =
1+ﬂ 4+cp0(1_/1)
n-a, _130

et donc une simplification de I’infiltration :

) ._ 1 ¢ c wl
Eq. 267 ==t Z{ *k:|
g -1 2¢ ¢ [4+cp0(1—/1)] =| kq
avec /' la forme adimensionnelle de I’infiltration cumulée définie par :

. _ CpkK, 7= 1
'S'O2 Hshbc

Eq. 268 I

g* étant systématiquement supérieur a 1, la série contenue dans 1’équation Eq. 267 peut s’écrire :

Eq. 269 Z{kql*k}:—ln(l—ql*j

i=1

ce qui permet d’écrire plus simplement I’infiltration :

2 2
Eg. 270 I=S—° ! +S—° 1+;h{1 + K, j
Cho 4, -K, 2gq 4 *tC, (1 _/]) g, =K

N

Nous retiendrons la forme synthétique de cette équation :

. c
I' = *1 +—2211+BIn| 1+ *1
qg -1 2¢q qg -1

2
4+c,(1-4)

Eq. 271
avec B=

La premiére partie de I’équation Eq. 271 correspond a une infiltration de type Green et Ampt (1931)

induite par la partie rectiligne de la courbe de rétention pour . compris entre 4,. et 0. Ceci est
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particuliérement mis en évidence pour le cas ou A tend vers infini. Alors B tendra vers 0, tout

. 1 . .
comme cpet [ =—; T qui correspond complétement a 1’équation de Green et Ampt (1931).
q -

Cherchons maintenant & introduire le temps. Pour ce faire, considérons la forme adimensionnelle du

temps :
, t _6h,
Eq. 272 - =t
t K

s

La dérivation de I’Eq. 271 par rapport au temps donne :

* . c *
Eq. 273 dl* =q = d* *1 + 22 1+BIn|1+ *1 di*
dt dg |qg -1 2q qg -1 dt
soit :
. c c .B c .B .
Eq. 274 dt" = 1* -1 - - ln(1+ *1 ] = l* dq
9| (¢-1) 24" 24 q-1) 2 ¢*(¢-)

En ré-intégrant I’équation précédente entre 0 et £, nous obtenons :

Eq. 275

‘ q q q q

- — — —C — -c B ) -, B T
jdt :.“—_* _*1 >dq +jT‘:2dq +J‘+*O3hl(l +—*1 ]dq +J‘+*O3—*l dq
g X (q —1) J 2qg 2g q -1 2¢° g ~1

[ 00

soit encore :

Eq. 276

Ce qui conduit a :

Eq. 277

. c c B
£ = ,,1 ~In| 1+ ,,1 +—L2 1+Blnl+*1 r0 1*2+i*—1n1+*1—
qg —1 qg -1 4q qg -1 4 | 2¢q q qg -1
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1 . . . . .
Le terme — étant faible, le dernier terme de 1’équation précédente sera également trés faible car il
q

peut étre approximé par :

Eq. 278 In| 1+ *1 = 1* + 1*2 +..+ l*k +.. :Z%
g -1 2q kq kq

Nous pouvons ensuite faire apparaitre dans cette expression, I’infiltration cumulée a I’aide de I’Eq.

271 :

Eq. 279

X . c B
t = *1 —In| 1+ *1 + 1* I - *1 -0 1*2 +1* —In| 1 + *1
qg -1 qg -1 2q qg -1 4 | 2¢q q qg -1

Cette derniére expression peut €tre approximée par :

Eq. 280 t = *1 —-In| 1+ *1 + 1* I - *1
g -1 qg 1) 2¢q g -1

L’infiltration peut se séparer en deux phases. La premiere est reliée a un comportement piston de type

Green et Ampt (1931) (notée /,,.,) et la seconde est une infiltration induite par les forces capillaires

(notée I,,) : 1 =1 +I

grav cap

De fagon similaire, ¢ =¢° +t*mp . L’équation Eq. 280 montre clairement cet effet, avec :

grav

. . 1 1
Eq. 281 t gy = —In| 1+—
q qg —1

et donc :

Eq. 282 for = = (I* —[*gmv):lﬂ

B- RESOLUTION DU PROFIL DESTENEURSEN EAU :

Reprenons I'Eq. 224 avec 6, =0 eth,, =0 , h, =h, :

surf

i * b (6)a6
jK(@)—F(E,t)ql (¢)

- |hbc
g -1

Eq. 283 z(6,t)

g
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Comme précédemment, nous introduisons le concept de proportionnalité des conductivités dans le cas
particulier ou 6, =0 :

, k (eY]| 47
Eq. 284 — == £
q X (‘9} /3

En reprenant la définition de f (90, Q) (Eq. 228), nous pouvons écrire :

a+y g
Eq. 285 K_[9) 2Ly
k\eg) 77
0

en définissant :

6,
Eq. 286 P’ = ZJ‘ D, de
S
0
Nous notons :
A
D. 49
J f
Eq. 287 Y =5
" D
<do
J f

La dérivée de Y par rapport a 8 s’écrit :

. aY 2 D,
Eq. 288 — =
i@ P’ f

Nous rappelons que D, est défini par I’Eq. 219. 1l vient alors :

1

s-La
Eq. 289 pr =2 KO N g g =c, |h,| K,
A8, ‘
)
. 2
avec EQ.290 c,=————
An—ad -1

P’ peut alors étre écrit comme une fonction de la sorptivité puisque :
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Eq. 291 h K, =—=
cz Hsch
ce qui s’écrit encore :
) A S,
Eq. 292 PP=ll+— |-
An-aA -1)8,

En repartant de I’Eq. 285 nous avons :

. K " .
Eq. 293 —=0"=""Y
K

s
La dérivation par rapport & @ de I’expression précédente conduit 4 :

Eq. 294 D gr =9 ygart vgor %

L’Eq. 288 permet d’écrire :

_l_ +
Eq. 295 ne" " =(a+y) Y@ +)li g"
C

z

Quand =46, g =1 etY =1, alors :

Eq. 296 n=(a+y) 2
Ac

z

Avec la définition de c,, nous en déduisons I’expression de )/ :

Eq. 297 y:%

Nous en déduisons alors que I’Eq. 293 peut aussi s’écrire :

A
Eq. 298 g =y

Reprenons alors 1’Eq. 283 en faisant I’hypothése que f («9, Q) =F ( A t) :

s

el .(6)d
q -1 HK(é)—f(?,t)ql(t)

Eq. 299 z(6,t)

La combinaison de cette derniére expression avec I’Eq. 288 donne :
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1
2
Eq. 300 Z(e,;):|hbc _r j JdY

q _1 2K5 £_f ql
g K
ou encore :
h h
Eq. 301 Z(H,t) = |*b°’ — | be j dY
q _1 A/] _0/1 _1 0*,7_0 _i
Y(6) K
Avec I’Eq. 298, nous pouvons encore écrire :
1
h h
Eq. 302 z(e,t): |*b°’ - | be j Hc:’Y
qg —1 A”_GA_IYWT-V_i
KS
ou
1 - -1
h h a
Eq. 303 Z(H,t) — |*bc _| be| €z KS.[ 1K | gy
q _1 2 ql 4 ql

[T n-a
= h h |lc. K Y1y
Eq. 304 Z(H,t): |*bc _| be| €2 SJ‘E: * Iy
g —1 2 g — q
y =
L’intégrale et la somme peuvent alors étre interverties :
Eq. 305
h,. h, . h, L n-a h
Z(e,t): *bc 4176 fz (1 y) be *i 1 1=-Y 7av _J be *fz 1 1
-1 X 297 14 N174a 247 |4, 1@
n-a-y n-a-y
i
+..+ hbc*kcjl 1 — [1_Y1 k/]—a—yJ +
207 14 179
n-a-y

Comme nous 1’avons fait sur I’infiltration, une approximation est faite ici :
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Eq. 307
hbc

qg -1 2q =

La décomposition de I’équation précédente donne :

c

hbc z

le. .o 11 1 -
=(1-v) + Zq*kﬂz "a (1—\(" v

hbc + + hbc cz 1 Z 1
* * ,7 _a kq*k

D R R
g ¢ 24

Eq. 308

Rappelons ici que In (1 —x) ==X —— — ... —x—. Alors :

Eq. 309

Aprées remplacement de Y, nous obtenons donc :

Eq. 310

Z(e,l): *bc + b *cz (1_5*'7‘(7_}/) ++ln[1+ *1 1] +g*'7—a‘yln(1
1+
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Posons alors :

. * z
Eq. 311 =
|hbc

A partir de I’expression de c,, nous pouvons €crire :

2

La combinaison des trois dernic¢res équations permet d’écrire :

Eq. 313

g7
In| 1—-—

S (1—9*'7“"V)+—* < (1+ ! J 1-grer—~ 9 J
1

* £ ln *
ln[l— *j
q

g -1 2gq q (4+cz) qg -1

Pour de faibles valeurs de x, nous pouvons écrire que In (1 - x) ~Xx . Alors :

1
27 € ln(1+ . 1] 1
Eq 314 Z* = L + cz* |:1 _H*/lcz :| + q |:1 _gk2f7—207:|

g -1 2gq q*(4+cz)

Nous pouvons vérifier alors que I’intégrale du profil (notée /,.,) est bien égale a I’infiltration cumulée

donnée par I’Eq. 271.

6, 1
Eq. 315 I, = Izde =0 |h, j z'dg
0 0

ou encore sous forme adimensionnelle :

1
Eq. 316 I, = jz*de*

0

Avec I’expression du profil, nous en déduisons :

1
1

1 2 C, ln[1+ - IJ 1 soe,
Eq 317 I*ref =— + cz* J‘|:1 _e*/lc_,:|dg* + q J-|:1 _gk Ac. :|d€*
0 0

7 -1 2g q (4+c.)
Apreés intégration, nous obtenons :
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. 1

Eq. 318 I _ &
g -1 2q

= 1-—2%
o { 2+ Ac,

Cette derniére équation devrait étre égale a I’Eq. 271. Pour le vérifier, commengons par écrire la

relation liant ¢, et c..

2c

Z

Eq. 319 ===
72+ e,

c

La combinaison des deux derni¢res équations nous donne alors :

ln[l+ .
ch q _1

4+c,, (1 —A) q*

|

c
+-22 4

Eq. 320

ce qui est bien 1’Eq. 271.

Nous retiendrons alors la formulation suivante du profil :

1 c, |-
Eq. 321 qg -1 24
avecz =— etc. =

z

|hc

) ln(1+ *1
sz]‘_ c, qg -1

4+c, q

2
An—aA -1

|

4+c,

1=

|
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ANNEXE VI : Résultats concernant le module de zone non

satur ée

Erreur relative (%)

Couche n° 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SAlong10 114 23 11 04 02 02 01 01 0,2 0,2
ASlong10 50 10 O05 02 11 06 03 01 06 06
Along10 50 10 O05 02 0,2 -00 -00 01 0,2 0,2
Llong10 67 14 06 02 02 -01 -00 -00 02 02
Slong10 119 25 12 07 O6 03 04 04 06 0,7
SAlong50 103 22 11 05 02 02 O1 01 0,2 0,2
ASlong50 51 11 O6 O3 13 08 05 04 08 0,7
Along50 51 11 o005 O3 02 01 -00 O1 01 O2
Llong50 66 14 06 02 01 -00 -00 -00 02 01
Slong50 119 25 12 07 06 03 04 04 06 0,7
SAcourtl0 132 36 26 22 09 10 11 12 -00 0,2
AScourtl0 6,0 18 13 11 45 44 47 35 -01 -01
Acourt10 55 13 o077 O05 06 06 06 05 -03 01
Lcourt10 82 =25 17 13 13 12 11 10 08 05
Scourt10 124 27 14 10 13 13 16 22 -11 14
SAcourts0 141 38 26 24 11 12 15 02 0,1 -01
AScourtso 54 11 05 03 22 03 -15 -01 -0,2 -0,2
Acourt50 63 19 13 11 17 23 06 03 -01 -01
Lcourt50 79 18 09 05 08 08 08 10 -05 0,2
Scourt50 12,7 27 14 09 13 17 30 -3,7 01 -02

Moyenne 854 199 1.12 0.75 1.02 086 0.77 0.39 0.12 0.27

Tableau 1: Erreursrelatives (en %) sur lesteneursen eau des 10 couches de sol, pour I'ensemble destests
(section 6.1.4.2 b).
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Ross (2003)|SiSPAT Erreur (%)

SAlongl0 196 195 0,3
ASlongl0 201 199 0,8
Along10 154 152 11
Llong10 217 216 0,7
Slong10 264 264 -0,1
SAlong50 81 81 -0,3
ASlong50 116 117 -1,0
Along50 29 27 3,8
Llong50 87 86 1,7
Slong50 193 193 -0,2
SAcourt10 0,555 0,533 4,1
AScourt10 0,096 0,097 -1,2
Acourt10 0,534 0,530 0,7
Lcourtl10 5,960 5,715 4,3
Scourt10 0,098 0,097 0,2
SAcourt50 0,012 0,012 -0,9
AScourt50 0,001 0,001 -15
Acourt50 0,012 0,012 -0,9
Lcourt50 0,061 0,060 1,7
Scourt50 0,001 0,001 -1,5

14

Tableau 2 : Cumuls(en mm) et erreursrelatives (en %) sur lescumuls de drainage au fond, pour
I’ensemble des tests (section 6.1.4.2. d)
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Erreur relative LI01 Erreur relative LKOO

LAI 5 3 1 5 3 1
8c -19.9 -18.8 -11.1 0.0 -7.2 -7.2
SA 4c -41.4 -32.2 -21.6 -11.7 -15.4 -11.3
2c -49.1 -37.9 -28.6 -26.5 -23.9 -17.3
8c -5.5 -13.4 -9.9 -1.6 -16.5 -11.7
AS 4c -26.5 -26.2 -16.2 -25.3 -26.4 -17.6
2c -33.1 -28.2 -19.0 -30.3 -27.5 -19.6
8c -0.3 -9.7 -8.8 -1.5 -16.3 -11.6
A 4c -21.9 -22.0 -14.5 -25.3 -26.3 -17.4
2c -28.0 -24.1 -17.3 -30.2 -27.4 -19.4
8c -22.2 -17.2 -7.8 0.0 -6.0 -6.4
S 4c -43.1 -32.0 -19.1 -12.2 -16.1 -11.0
2c -51.0 -38.8 -27.2 -28.4 -25.6 -17.8
8c 0.3 -3.2 -4.2 0.2 0.3 -2.9
L 4c -6.8 -11.1 -6.8 0.7 -5.8 -4.7
2c -12.3 -12.1 -7.7 -3.7 -7.5 -5.3

Tableau 3: Erreursrelatives sur I'évaporation, sansrésolution du bilan d’énergie, pour I’ensemble des
tests (section 6.2.3.3).
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SiISPAT MZNS Erreur
LI01  |LKOO |LI0I |LKOO |LI01 |LKOO
5 196 131 198 131 13 05
8¢ |3 173 106 178 108 28 23
1 100 57 102 60 21 3.9
5 152 101 155 103 18 18
SA [4c |3 141 87 146 20 3.2 4.4
1 95 52 08 54 3.0 47
5 127 86 126 89 1.0 3.5
2c 3 121 77 122 80 0.7 4.9
1 88 48 90 51 20 53
5 180 162 181 163 0.3 0.7
8c |3 153 135 158 143 3.5 6.1
1 91 84 95 92 51 9.1
5 125 107 128 112 23 4.4
AS [4c |3 111 04 118 102 5.8 8.9
1 81 67 87 75 6.9 12.1
5 99 84 100 87 1.7 3.7
2¢ |3 01 76 94 80 3.0 5.8
1 73 56 77 61 52 9.0
5 202 101 203 192 0.3 0.7
8¢ |3 172 162 175 170 16 5.0
1 97 08 99 103 2.6 4.1
5 162 139 164 144 1.0 3.8
A l4c |3 145 123 149 132 2.4 7.0
1 93 86 95 93 2.2 8.3
5 141 116 141 119 04 3.3
2 |3 131 106 132 111 0.9 47
1 90 76 90 81 0.6 6.3
5 167 90 170 95 15 5.8
8c |3 154 71 159 77 3.0 8.1
1 97 35 99 39 23 12.1
5 110 66 112 70 2.1 6.2
S |4 |3 104 54 108 60 4.0 11.6
1 86 30 90 35 53 16.0
5 82 51 82 56 0.8 0.8
2c |3 78 43 80 49 1.7 13.9
1 70 26 73 30 53 18.6
5 210 155 211 158 0.4 2.0
8c |3 178 128 179 131 0.5 2.1
1 94 60 95 63 14 4.8
5 179 130 180 133 0.2 23
L |4c |3 155 102 157 106 1.0 3.9
1 91 53 92 56 05 6.3
5 162 110 162 113 03 25
2¢ |3 146 89 147 93 0.7 4.4
1 90 49 90 52 0.1 6.0
moven 2.0 6.0

Tableau 4 : Cumulset erreursrelatives sur latranspiration en compar ant les deux solutions numériques
(SISPAT/M ZNS) pour I'ensemble des tests (section 6.2.3.5)
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SiISPAT MZNS Erreur
LI01 |LKOO |LIO1 LKOO LI01 | LKOO
5 216 154 215 155 0.7 | +05
8c |3 216 168 213 166 1,5 1,2
1 186 158 179 153 4.0 3,2
5 165 123 162 123 1.6 -0.6
SA |4c |3 164 125 161 123 1,7 1,7
1 138 107 132 103 4.6 3,5
5 135 101 130 100 -3.9 1.1
2c I3 135 99 130 08 -3,3 1,7
1 112 80 107 77 4.6 -3,6
5 204 185 203 186 04 | +0.4
8¢ |3 210 193 208 191 1,1 0,7
1 203 190 197 186 3,2 25
5 145 129 143 128 1.6 -0.5
AS |4c |3 149 132 145 130 23 1,3
1 146 128 141 126 3,4 2.2
5 114 99 111 98 -3.0 1.7
2¢c I3 116 100 112 08 3,7 2.4
1 115 95 111 93 -3,5 2.7
5 226 214 226 215 +0.2 | +05
8¢ |3 231 219 228 218 1,3 0,6
1 208 205 201 196 3,5 4,0
5 183 160 180 160 1.6 -0.1
A |4c |3 183 161 179 160 2.7 0,8
1 157 147 150 143 4.6 2.4
5 157 131 152 130 3.2 0.7
2c |3 156 130 152 129 3,1 1,4
1 130 115 124 112 5,0 2.4
5 186 114 184 119 0.8 | +4.6
8¢ |3 192 134 190 136 1.0 | +15
1 180 139 175 137 2.3 1,7
5 122 89 119 90 24 | +15
S |4c |3 125 92 123 92 2.1 0,0
1 126 86 123 84 2.5 -1,6
5 90 67 86 67 40 | +0.9
2¢c I3 92 66 88 67 41 | +0.2
1 93 58 90 57 2.8 -1,6
5 234 179 235 182 +0.4 | +1.7
8¢ |3 241 192 240 195 0.4 +15
1 228 205 223 204 1,9 0,7
5 202 153 201 156 0.6 | +2.0
L 4c I3 202 158 199 158 1.8 +0,5
1 176 148 170 147 -3,0 0,7
5 181 132 179 134 15 | +1.4
2¢c |3 179 131 176 132 1.7 +0.6
1 148 117 144 116 3,0 0,6
movenne -2.4 -0.7

Tableau 5: Cumulset erreursrelatives sur I’ évapotranspiration en compar ant les deux solutions
numeériques (SISPAT/M ZNS) pour I'ensemble destests (section 6.2.3.6)
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Evaporation LI01/ Transpiration LI01/ Evapotranspiration LI01/
LI01/LKOO LKOO LI01/LKOO LKOO LI01/LKOO LKOO
5 3 1 moyen 5 3 1 moyen 5 3 1 moyen
8c 0.7 0.6 0.8 15 1.6 1.7 14 13 | 1.2
SA 4c 0.4 0.5 0.7 0.5 1.5 1.6 1.8 1.6 1.3 1.3 1.3 1.3
2c 0.4 0.5 0.7 1.4 15 1.8 1.3 1.3 14
8c 1.0 1.0 11 1.1 1.1 1.0 11 11 | 11
AS 4c 0.9 1.0 1.1 1.0 1.1 1.2 1.2 11 1.1 11 11 11
2c 0.9 1.0 1.1 1.2 1.2 1.3 11 1.1 1.2
8c 1.0 1.1 11 11 1.0 1.0 11 10 | 1.0
A 4c 1.0 1.1 1.1 11 1.1 11 1.0 11 1.1 11 1.0 11
2c 1.0 1.1 1.1 1.2 1.2 11 1.2 1.2 11
8c 0.6 0.5 0.8 1.8 2.1 25 1.6 14 | 1.3
S 4c 0.3 0.4 0.7 0.5 1.6 1.8 2.6 2.0 1.3 13 | 15 1.4
2c 0.4 0.5 0.6 1.5 1.6 2.4 1.3 1.3 | 16
8c 1.0 1.0 0.9 1.3 1.4 1.5 1.3 12 | 11
L 4c 0.9 0.8 0.9 0.9 1.4 1.5 1.6 1.5 1.3 13 | 1.2 1.2
2c 0.8 0.8 0.8 14 1.6 1.7 1.3 13 | 1.2

Tableau 6 : Rapport LI101/LK QO pour |’évaporation, latranspiration et |I'évapotranspiration, quand le

bilan d’énergien’est pasrésolu (section 6.2.4.1)
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