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Résumé

Nous proposons dans ce travail un modéle mécaniste de prevision du com-
portement des isotopes stables de l'eau (**0 et *H) dans le systéme sol-
atmosphére soumis @ des conditions climatiques quelconques. Les principales
caracteristiques du modéle sont le couplage avec un modéle de transfert de
masse et de chaleur qui calcule les fluz convectifs en phases liguide et ga-
zeuse, la prise en compte simultanée des fluz isotopiques diffusifs et convec-
tifs en phases liguide et gazeuse, le couplage entre les fluz dans le sol et
dans l'atmosphére par Uintermédiaire du bilan d’énergie ¢ la surface du sol
et de la convection turbulente dans les basses couches atmosphériques. L ez-
périmentation s’appuie sur le suivi in situ pendant 50 jours d’une parcelle
agricole, sur laquelle nous avons caractérisé le bilan d’énergie et les condi-
tions micrométéorologiques au cours du temps, les propriétés hydrodyna-
miques et thermiques du sol, ’évolution des profils isotopiques, hydriques et
thermiques. Les principauz résultats de la confrontation modeéle expérience
montrent un accord global entre prévision et observation aussi bien en ce
qui concerne les flur de masse et de chaleur que les profils wsotopiques, la
grande sensibilité des profils isotopiques calculés auz fluz convectifs liquides
et gazeuz, le réle central de la situation isotopique initiale dans I’évolution
ultérieure des profils isotopiques. La variabilité spatiale importante observée
conduit au constat que seule une validation statistique, et non déterministe,

est envisageable.

Mots-Clés : modélisation, transferts isotopiques, conditions naturelles.



Abstract

A physically based model predicting stable isotopes (O et 2H) behavior
in both soil and boundary atmospheric layer under various climatic condi-
trons is proposed. The main characteristics of the model are i/ the linkage
with a heat and water transport modeling that gives convective fluzes in li-
quid or gazeous phases, i/ it takes into account the diffusive and convective
fluzes for stable isotopes, and iii/ the linkage between soil and atmosphere
fluzes using the energy balance at the soil surface and the turbulent fluzes
in the atmospheric layers. Soil sampling, measurements of water content
and temperature profiles and recording of energy balance and microclimatic
conditions were made during a 50 days field experiment. Moreover, hydro-
dynamic and thermal properties of the field were studied. Results showed a
satisfactory agreement between observed and calculated values both for water
or temperature and isotopes profiles. Moreover, the great sensitivity of the
isotopic profiles to the initial isotope profile was showed. The great spatial

variability indicated that only a stochastic validation of the model is reaso-

nable.

Key-Words : modeling, isotopes transport, evaporation.
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INTRODUCTION

L’amélioration des connaissances sur le bilan hydrique dans les sol est un sujet qui
suscite l'intérét des chercheurs dans plusieurs disciplines comme I'hydrologie, I’agro-
nomie, la météorologie, I’environnement et la physique du sol. C’est dans cette optique
générale, et essentiellement vers I’étude de I’évaporation que s’oriente cette these.
Les especes isotopiques lourdes de I’eau (H D0 et H,'%0) possédent des propriétés
physiques et chimiques proches de celle de l’eau ordinaire et représentent ainsi des
traceurs intimes de la molécule d’eau dans les études de transferts de masse dans le
sol.

En particulier pour I’étude de I’évaporation & partir des sol, I'utilisation des 1sotopes
stables de I’eau offre un avantage supplémentaire. En effet, le changement de phase
liquide-vapeur de I’eau favorise la vaporisation des molécules d’eau légeres ( et inverse-
ment pour la condensation) et I’eau restante s’enrichit en isotopes lourds. Ces derniers

marquent ainsi naturellement ’eau du sol en fonction de I’histoire évaporatoire qu’elle

subit.

Craig et Gordon (1965) ont modélisé les transferts des isotopes stables de l'eau lors
de I’évaporation a partir d’une surface d’eau libre. Zimmerman et al.. '1967) ont
constaté que l’enrichissement isotopique & la surface d’un sable saturé d’eau, soumis
a un régime évaporatoire permanent, diminue d’une maniére exponentielle avec la
profondeur, et que le taux d’évaporation est proportionnel a la profondeur moyenne

de pénétration de cet enrichissement.

Ces travaux ont été étendus aux sols non saturés par Barnes et Allison (1983) qui ont
développé un modele simplifié, décrivant les profils isotopiques dans les sols sableux en
évaporation sous des régimes hydriques et isotopiques stationnaires et en conditions
isothermes. A cette occasion, ces auteurs ont proposé trois méthodes d’estimation

directe de ’évaporation & partir des profils isotopiques.

Barnes et Allison (1984) et Barnes et al., (1989) ont étudié I’effet d’un gradient
de température stationnaire sur le comportement des isotopes dans le sol sous des
régimes hydriques et isotopiques permanents. Ces derniers ont montré que la non
prise en compte de I'effet thermique peut, dans le cas ot les flux gazeux sont non
négligeables, induire des erreurs considérables sur la prédiction des profils isotopiques
et par conséquence sur ’estimation de I’évaporation. A cette occasion, les auteurs ont
souligné l'intérét du tracage isotopique dans la décomposition des flux d’eau liquide

et gazeuse dans le sol.
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Walker et al., (1988) et Barnes et Walker (1989) ont étudié le cas transitoire en
condition isotherme. Ces derniers ont prédit, pour un méme taux d’évaporation, des
profils isotopiques stationnaires et transitoires peu différents et en ont déduit que

I'estimation de I’évaporation instantanée a partir du profil isotopique reste fiable

meéme en régime transitoire.

Malgré les apports considérables de ces différents travaux & nos connaissances sur le
comportement des isotopes stables de I’eau dans les sols en cours d’évaporation, leur
transposition a des des situations climatiques variables ou & d’autres types de sols

risque de s’avérer difficile. En effet :

o La plupart des modélisations existantes décomposent le sol en deux ou trois
zones, parmi lesquelles figurent souvent : une couche séche ou trés peu humide
a transferts en phase gazeuse, et une couche humide a transferts en phase liquide.
Cette hypothese, mieux adoptée a des sols sableux, met en doute la bonne

application de ces modéles aux sols argileux (Barnes et Allison, 1983; Mathieu,
1993).

e Quand la surface d’un sol non saturé devient seche, les flux gazeux y prennent
de I'importance et la modélisation des transferts isotopiques nécessite la prise

en compte des transferts de chaleur dans le sol (Barnes et Walker, 19589)

e Le manque de modélisation des échanges isotopiques entre la surface du sol et
Patmospheére et les hypothéses simplificatrices sur les conditions aux limites &
la surface du sol risquent de limiter I'utilisation de ces modeéles aux expériences

de laboratoire.

Afin de pouvoir généraliser ces travaux a des sols quelconques et pouvoir exploiter le
tragage isotopique naturel sous des climats variables, nous avons décidé de modéliser
le transfert des isotopes stables de ’eau au sein d’'un modéle mécaniste de transferts

d’eau et de chaleur dans le sol qui integre les échanges de masse et d’énergie avec les

basses couches atmosphériques.
Dans ce but, nous nous proposons de:

e Prendre en compte le couplage eau-chaleur dans les phases liquide et gazeuse sous

des régimes transitoires.

e Prendre en compte simultanément au transport de masse et de chaleur les flux
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d’especes isotopiques de nature convective et diffusive.

e Coupler les flux dans le sol avec les échanges atmosphériques turbulents et avec le

bilan d’énergie a la surface.
e Prendre en compte la variabilité spatiale observée in situ.
e Etre capables de valider le modéle couplé.

Dans une premiere partie, nous commencerons par des rappels théoriques sur les
isotopes stables de l’eau, nous ferons la syntheése des modéles existants depuis I’ap-
parition de la théorie de Craig et Gordon en 1965, puis nous donnerons les bases

théoriques du modele couplé de transferts de masse, de chaleur et des isotopes qui

fait 'objet de ce travail.

Dans une deuxieme partie nous décrirons les expériences qui ont été menées sur le
terrain dans le but d’acquérir le jeu de données nécessaire & la mise au point et  la
validation du modele couplé de transferts d’eau, de chaleur et des es, -ces isotopiques
de I'eau. Nous présenterons les résultats de ces expériences et nous donnerons les

caractéristiques physiques du systéme sol-atmospheére qui sont utilisées comme entrées

du modéle.

Dans une troisieme partie, nous passerons a la validation du modele proposé en pré-
cisant les méthodes utilisées et les hypothéses adoptées dans ce but. Enfin, 4 1’aide
du modele obtenu, nous essalerons d’interpréter la variabilité spatiale des teneurs

en isotopes stables de I’eau du sol en relation avec la variabilité des caractéristiques

physiques du milieu.
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Chapitre 1

Synthese bibliographique

1.1 Définitions isotopiques

L’eau est majoritairement formée de molécules composées par les isotopes légers de
'oxygene (*°0O) et de ’hydrogéne (* H) que nous appellerons molécules d’eau légeres
(H,'®0). Nous nous intéresserons plus particulierement au comportement des variétés
isotopiques lourdes de la molécule d’eau, soient Hy'*0 et HD'®0, qui sont les especes

isotopiques les plus abondantes dans ’eau aprés la molécule légere H,'°0.

1.1.1 Rapport et abondance isotopique

On définit le rapport isotopique R et I’abondance isotopique A d’un isotope lourd i

(**0 ou D) dans un échantillon donné comme étant respectivement :

N;
R; = N [1.1]
et N
Aj= — .
N + N; [1 2]
N : nombre d’isotopes légers (%0 ou 'H).
avec

N; : nombre d’isotopes lourds (**0 ou D).

23
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1.1.2 Unité de mesures

Les faibles variations du rapport isotopique rendent son utilisation comme unité de
mesure peu pratique. Nous nous intéresserons donc plutét a sa déviation par rapport
a une valeur fixe R, appelée étalon et prise comme référence. Nous introduisons ainsi
Punité & qui est la différence relative en part pour mille du rapport isotopique de

I’échantillon a celui d’un étalon:

R. 1 — Ry
Séchantillon = echant;zll,on ctalon 143 [1.3]
étalon

6, exprimé en parties pour mille, est pour notre propos, exprimée par rapport a
I’étalon standard V-SMOW (Vienna Standard Mean Oceanic Water)(Gonfiantini,
1978) , version réactualisée du SMOW définit par Craig, (1961b) . Nous rappelons

ci-dessous les valeurs du standard de 'oxygéne 18 et du deutérium :
R,(*H) =155.76 (parties par million)

R,(®*0) = 1993.4 (parties par million)

1.1.3 Fractionnement a I’équilibre liquide-vapeur

Dans un systéme en équilibre entre I’eau liquide et sa vapeur, la différence de tension
de vapeur entre les espéces isotopiques se traduit par un fractionnement entre les

deux phases. D’oli la définition du facteur de fractionnement isotopique d’un 1sotope

1 (*®0 ou D):
_ Rpha.sel(i)

Qphasel—phase? (7') - R . 2(2) [14]
phase

a dépend de la température par une relation de la forme suivante (Bottinga et Craig,
1969; Magjoube. 1971; Jakli et Stachewski, 1977; Kakiuchi et Matsuo, 1979) :

Ln(aliquide—uapeu'r) = AT_2 + BT—I + C [15]

ou T est la température exprimée en Kelvin et A, B et C sont des coefficients ajustés

sur les données expérimentales.



25

1.012 o 12
1.011} (a) T 1}
— 5 I
o 1010 g 1
= 1.009} s 9
1.008} =~ g
10075620 30 40 50 016 20 30 40 B0
T (°C) T (°C)
112 SN : 120 : . . .
111 T 110
1.10} (b) E-'oo. (d)
@ 1.09} § 90
= 1.08} = 80
1.07} % 70}
1.06} iy 6ok
10536 20 30 40 50 S0 20 30 40 =0
T (°C) T (°C)

Figure 1.1: (a) thermodépendance du facteur de fractionnement Hy'® 0/ H,'%0
liquide-vapeur a l’équilibre. (b) thermodépendance du facteur de fractionnement
HD'O/H,"°0 hquide-vapeur & Uéquilibre. (c) enrichissement isotopique en 20 de la
phase liquide en équilibre avec la vapeur. (d) enrichissement isotopique en deutérium

de la phase liguide en équilibre avec la vapeur

Parmi les relations, assez proches, obtenues par les différents auteurs cités ci-dessus,
nous utiliserons celles de Majoube (1972) qui sont les plus utilisées dans la littérature.
Ces dernieres ont été calculées pour 'oxygene 18 et le deutérium dans une gamme de

températures comprises entre 0 et 100 °C avec les coefficients suivant :
A=1137 B=-0.4156 C = —0.00207 pour le deutérium

A=24844 B =-76.248 (C = 0.05261 pour l'oxygéne-18

Ce fractionnement entre I’eau liquide et sa vapeur engendre un enrichissement en
isotopes lourds de la phase liquide par rapport a la phase gazeuse. Le facteur d’enri-

chissement isotopique a ’équilibre s’écrit :
e=(a—1).10° %, [1.6]

Quand la température augmente, o et ¢ diminuent comme le montre la figure 1.1
(d’aprés Majoube, 1971).
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1.1.4 Fractionnement cinétique o;

Dans le cas de la diffusion moléculaire en phase gazeuse, les différences de masse et de
taille entre les espéeces isotopiques de ’eau provoquent un fractionnement isotopique
cinétique. Ce fractionnement se produit indépendamment de la température et s’ex-
prime en fonction du rapport des coefficients de diffusion dans I’air. Pour la diffusion

moléculaire pure, ce rapport s’écrit (Merlivat, 1978):

D_ /_-"ﬂM+Ma(a,-+aa)2 )
D; MM, +M,\c+o, '
D=coefficient de diffusion de la vapeur d’eau légére dans Uair (L*T-1).
D;=coefficient de diffusion de la vapeur de H,'80 ou de HD®O dans l’air
(L*T71).
M =masse de H;'°0 (M ).
Y Mi=masse de Hy®0 ou de HD'®O (M).
M, =masse de la molécule du gaz vecteur (M ).

o =diamétre moyen de la molécule Hy'°0O (L ).

o.=diameétre moyen de la molécule du gaz vecteur (L).

Merlivat (1978) a mesuré les rapports D/D; pour l'oxvgéne 18 et le deutérium &
21°C:

D(H,'%0)
D(H,™0)
D(H,*°0)
D(HD'®0)

= 1.0285 £+ 0.0008

= 1.0251 £ 0.0010

Dans la littérature, ce fractionnement cinétique est souvent exprimé par:

ap = (_g;)n [1.8]

ou n varie entre 0.5 et 1 en fonction des conditions atmosphériques avoisinant la
surface évaporante (Dongman et al., 1974 et Munnich et al., 1977) . En effet, quand
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le régime évaporatoire devient turbulent, I’écart effectif entre D; et D diminue et n

tend vers 0.5 (tableau 1.1):

n régime d’évaporation
0.50 diffusion turbulente
0.67 diffusion moléculaire
1.00 diffusion pure

Tableau 1.1: les valeurs de n selon le régime d’écoulement d’apreés

Brutsaert, (1975)

Cette expression du facteur de fractionnement cinétique est un cas particulier d’une
formule plus générale (Bariac, 1988) établie par Merlivat et Jouzel (1979) en fonction

des résistances & la diffusion et s’écrivant de la maniére suivante :
DN\" rr
(F) T

rr=résistance a la diffusion turbulente (L7'T ).

avec ry =résistance d la diffusion moléculaire (L7'T ).

En effet, si r7 est négligeable devant rp;, ce qui est souvent le cas, leur rapport
devient proche de 0 et 1’équation [1.8] devient valide. Dans le cas inverse, rr/ry

devient significatif et tend a diminuer «.

Dans le cas des réservoirs d’eau libre soumis a I’évaporation, Gonfiantini (1986) utilise

les mesures de Merlivat (1978) dans 1'équation (18) de Craig et Gordon (1965) et
propose les relations suivantes pour calculer ’enrichissement effectif en isotopes lourds

provoqué par 1’évaporation :

AE(lso) = (7‘(180)/7‘ - 1)(1 — h) = 14.2(1 - h)
AE(zH) = (T‘(ZH)/T' - 1)(1 - h) = 125(1 - h) [110]
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Ae;=facteur d’enrichissement cinétique introduit par Craig et Gordon

(1965) .
. ri, r=respectivement les résistances totales a la diffusion de lespéce
ave
isotopique 1 et de ’eau ordinaire (L7'T).

h=humidité relative.

Munnich et al., (1980) et Allison et al., (1983) ont montré que, pendant ’évaporation
a partir d’un sol non saturé d’eau, la valeur de n tend vers 1 au fur et & mesure que les
flux d’eau vapeur dominent a la surface du sol. Ils expliquent ceci par I’épaississement

de la couche laminaire traversée par la vapeur d’eau, avant de rejoindre ’atmosphére.
) p

1.1.5 Droites 20 - D

Craig (1961) a établi, a partir des données des stations océaniques, une relation
linéaire entre les compositions isotopiques en oxygeéne 18 et en deutérium des eaux

météoriques qu’on appelle la droite météorique mondiale (figure 1.2.a):
6p = 86'%0 + 10 [1.11]

La pente 8 de cette droite caractérise le processus de condensation de I’eau et I’ordon-
née a l'origine est en liaison avec 'humidité relative initiale des masses d’air (Merlivat
et Jouzel, 1979).

Au cours d’une pluie, la vapeur d’eau dans les nuages s’appauvrit continuellement en
molécules d’eau lourdes (H'®0 et HD®0) qui se condensent plus facilement que les
molécules d’eau légeres (H,'°0) par fractionnement vapeur-liquide. Ainsi cette pluie
est de plus en plus appauvrie en isotopes lourds.

Pendant leur chute vers le sol, a travers une atmosphére non saturée en humidité,
les gouttes de pluie peuvent subir une évaporation accompagnée de fractionnement
cinétique et s’enrichir d’avantage en oxygéne 18 qu’en deutérium, alors qu’a ’équi-
libre I'enrichissement est nettement en faveur du deutérium (cf 1.1.3). Dans ce cas,
les droites météoriques locales se situent & droite de la droite météorique mondiale

avec des pentes inférieures & 8 (Stewart, 1975).

Dans le cas des réservoirs d’eau soumis & 1’évaporation, les compositions isotopiques
évoluent selon des droites 80 — D, dites droites d’évaporation avec des pentes variant
entre 4 et 6 pour les surfaces d’eau libre (Fontes, 197/) (figure 1.2.b), et diminuant
Jusqu’a des valeurs inférieurs a 2 pour les sols secs (Munnich et al., 1980 (figure 1.2.c);
Allison, 1982; Boujamlaoui et al., 1991) .
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Figure 1.2: (a) droite météorique mondiale (pente: 8 ). (b) droite d’évaporation des
réservoirs d’eau (pentes: 4 4 6 ). (c) droite d’évaporation des eauz des sols non
saturés (pentes inférieures @ § ). (d) composition isotopique de ’eau d’alimentation
des réservoirs soumis d l’évaporation et dont les compositions isotopiques €voluent

selon les droites (b) et (c).

En ce qui concerne les sols, les pentes des droites d’évaporation nous donnent une
indication qualitative sur I'importance de la part cinétique dans le fractionnement
isotopique total. En effet, Allison (1982) explique les faibles pentes rencontrées dans
les sols non saturés, en cours d’évaporation, par l'augmentation du fractionnement
cinétique, entre le front d’évaporation et la surface du sol, due & I’épaississement de

la couche laminaire traversée par les différentes espéces isotopiques (cf 1.1.4).

L’intersection de la droite d’évaporation avec la droite météorique donne acces i la

composition isotopique en '#0 et D de la pluie initiale, avant évaporation (figure

1.2.d).
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1.2 Syntheése des modeles existants

1.2.1 Evaporation a partir d’une surface d’eau libre

Craig et Gordon (1965) décomposent le systéme eau-atmosphere en 5 couches sché-
matisées sur la figure 1.3. Ils établissent les expressions des flux de H,'%0 et des
especes 1sotopiques H,®0 et HD'®O i travers les couches b,c et d a ’aide de la loi
de Fick, proportionnellement aux gradients d’humidité relative et inversement pro-
portionnelles aux résistances a la diffusion dans chaque couche.

Sous un régime évaporatoire permanent et avant d’atteindre un état isotopique sta-
tionnaire, la composition isotopique de la vapeur qui se dégage évolue au cours du
temps. Toutefois, Craig et Gordon (1965) supposent qu’a chaque instant il existe un
état isotopique stationnaire dans le compartiment atmosphérique, qu’ils justifient par
la rapidité de la réponse du rapport isotopique dans la vapeur d’eau par rapport &
celui dans I’eau liquide. Ce phénomene s’explique par la grande différence de concen-
tration d’eau entre ses phases liquide et vapeur (un rapport de 5.10* environ). Les
flux d’eau (E) et d’especes isotopiques (E;) sont donc supposés constants & travers

les différentes couches horizontales et s’expriment comme suit:

E=(1—ha)r 1.12]
E; =[aRp(1+ Erit) — K aR4) /(ri + ar; 1) [1.13]

E=fluz d’eau légére (H,'°0) (LT!).
E;=fluz instantané de H,'*0 ou de HDYO (LT!).
h' 4 =humidité relative dans I’atmosphére rapportée a la température de linter-
face.
a=facteur de fractionnement liquide-vapeur a ’équilibre.
Ry =rapport isotopique de ® 0 ou de *H dans le liquide.

avec:  Ry=rapport isotopique de 0 ou de *H en phase vapeur dans ’atmosphére.
r=somme des résistances d la diffusion des molécules H,'°0O (L~'T).
ri p=résistance & la diffusion des molécules Hy'®0 ou HD'®O dans la couche
laminaire liquide (L7'T).
ri=résistance atmosphérique totale (rr +rp +rv) & la diffusion des molécules
H,'®*0 ou HDYO (L7'T).
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Figure 1.3: modéle de Craig et Gordon (1965)

hA

COUCHE GAZEUSE TURBULENTE (rr)

hm

hv

COUCHE LAMINAIRE VAPEUR (rp/)

INTERFACE (ry , a)

COUCHE LAMINAIRE LIQUIDE (rp)

©
@
©
®
@

COUCHE LIQUIDE TURBULENTE

a=couche liquide, domaine de la diffusion turbulente.

b=couche liqguide, domaine de la diffusion moléculaire.

c=interface liquide-vapeur ou l’humidité relative est a saturation, do-

maine du fractionnement isotopique & l’équilibre.

Om

ov

ds

d=couche vapeur, domaine de la diffusion moléculaire et du fractionne-

ment isotopique cinétique.
e=couche gazeuse, domaine de la diffusion turbulente sans fractionne-

ment isotopique.

a=facteur de fractionnement isotopique a l’équilibre.

d=composition isotopique.

h=humidité relative.

rr.m,p=résistance a la diffusion de la couche en question.

les indices de 64,6pr,0v,685,60,ha, by et hy situent verticalement les

différentes couches considérées.
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Dans le cas d’un réservoir d’eau bien mélangé (r;r = 0), le gradient de diffusion des

especes isotopiques dans la phase liquide s’annule et I’équation [1.13] devient :

E; = (aRp — K aRA)/r: [1.14]

Ainsi, en écrivant le rapport des flux E/E;, les auteurs obtiennent le rapport isoto-
pique R, d’une espece isotopique i, dans la vapeur d’eau qui se dégage de l'interface

liquide-vapeur, et qui s’exprime en notation & par:

CY(SL - h’A‘SA — €

=AYy [1.15]

§g =

dg=composition isotopique de la vapeur qui se dégage.
dr=composition isotopique de leau liquide.
64 =composition isotopique dans la vapeur d’eau atmosphérique.
e=facteur d’enrichissement isotopique a ’équilibre.
avec  a=facteur de fractionnement isotopique liquide-vapeur ¢ I’équilibre.
h' 4 =humidité relative dans l’atmosphére rapportée a la température de Uinter-

face.
Ae= (1 —h'4)(ri/r — 1) : facteur d’enrichissement cinétique.

Plusieurs auteurs ont appliqué, par la suite, les équations de Craig et Gordon (1965)
a |’étude de I’évaporation des réservoirs d’eau naturels (Fontes et Gonfiantini, 1967
Craig, 1975; Zimmerman et al., 1976; Allison et al., 1979; Gilath et Gonfiant:ni,
1983; Gonfiantini et al., 1979 entre autres).

Craig et al, (1963) montrent que les compositions isotopiques en oxygéne 18 et en
deutérium, dans un bac d’eau soumis a évaporation sous une atmospheére assez hu-
mide, ne suivent pas la loi de distillation mais tendent asymptotiquement vers un
état stationnaire au fur et a mesure que le volume d’eau restant tend vers 0, et ceci
indépendamment du taux d’évaporation. La figure 1.4 montre [’évolution de la com-
position isotopique dans un réservoir d’eau (& volume constant ou variable), soumis
a évaporation, en fonction de la fraction d’eau restante ou perdue et pour différentes
humidités relatives (Gilath et Gonfiantini (1983)).
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Figure 1.4: (a) €volution des compositions isotopiques en ozygéne 18 et en deutérium
de leau d’un réservoir en fonction de la fraction d’eau perdue par évaporation.(b)
évolution des compositions isotopiques en ozygéne 18 et en deutérium de la frac-

tion d’eau résiduelle dans un réservoir soumis & I’évaporation (Gilath et Gonfiantini,

1983).




34

1.2.2 Evaporation a partir d’un sol saturé

Zimmerman et al., (1967) modélisent le comportement du deutérium dans une co-
lonne d’eau saturée soumise a évaporation dans des conditions isothermes et sous
une atmosphere ou I’humidité relative et la composition isotopique sont maintenues
constantes. [ls montrent qu’une fois le régime permanent atteint, le profil du deuté-
rium dans la colonne présente un enrichissement maximum 3 la surface qui diminue
exponentiellement avec la profondeur. Ceci est la résultante de deux flux de sens op-
posé: un flux ascendant de convection, due & |’évaporation, et un flux descendant de
diffusion du deutérium vers le bas de la colonne (figure 1.5):

c(z) = ¢(0) exp (—22—) [1.16]

24

c(z)=ezcédent de concentration en deutérium, d la profondeur z dans la co-
lonne, par rapport a celle de l'eau d’alimentation (M L~3).
c(0)=ezcédent de concentration en deutérium, d la surface de la colonne, par
rapport celle de l’eau d’alimentation (ML™3).

ou: Z; = QE: : profondeur moyenne de pénétration de ’enrichissement isotopique
(la hauteur de la colonne €tant nettement plus grande que ;) (L).
E =tauz d’évaporation (LT™!).
Di* =diffusivité effective de I’espéce isotopique i dans le liquide (L*T1).

L’enrichissement maximal en surface de la colonne peut étre prédit par la théorie de
Craig et Gordon (1965). Allison (1982) montre que la pente de la droite 80 — D,
obtenue a partir des différentes profondeurs d’une colonne de sol saturé, soumise aux
mémes conditions que ci-dessus, est semblable & celle obtenue par évaporation d’une
surface d’eau libre. Cela signifie que la diffusion des isotopes dans I’eau du sol ne

s’accompagne pas de fractionnement spécifique a la matrice minérale.

Figure 1.5: profil isotopique station-

0. 40 cn:,,.,.nom

naire en sol saturé: confrontation
modéle-ezpérience d’aprés Zimmerman
et al., (1967); la ligne discontinue cor-
respond au modéle ajusté auz mesures,

couche par couche, représentées par la

depih in cm

courbe en escalier. 1 = §p et w corres-

pond au tauz d’évaporation.
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1.2.3 Evaporation a partir d’un sol non saturé

A-Cas stationnaire isotherme

Quand la surface d’un sol soumis & évaporation devient non saturée, le transfert de
l'eau en phase gazeuse apparait et nécessite la prise en compte du fractionnement
isotopique qui I'accompagne. Dans le cas des régimes hydriques et isotopiques sta-
tionnaires, et sous des conditions isothermes, Barnes et Allison (1983) proposent un
modele qui suppose ’existence de deux couches horizontales dans le sol: une couche
seche ou le transfert se passe en phase gazeuse, reliant le front d’évaporation & la
surface du sol (zone 1), et une deuxiéme couche, en dessous, ol les transferts se font
en phase liquide uniquement (zone 2). Toutefois, ils signalent que leur modeéle n’est
rigoureusement pas applicable aux sols argileux ou la zone non saturée, & transfert
biphasique, est loin d’étre négligeable. Dans la zone 1, ils appliquent la loi de Fick
en utilisant des résistances supplémentaires a la diffusion dues & la présence d’une
couche de sol sec, modifiant ainsi ’effet cinétique de fractionnement, et y établissent

I’équation suivante :

=i |z ra g @l 2] o

8;(z)=composition isotopique @ une profondeur z en dessous de la surface du
sol.

6% =composition isotopique de la vapeur d’eau atmosphérique.

07°° =composition isotopique de l’eau d’alimentation.

ho=humidité relative dans ’atmosphére ambiante.

o =facteur de fractionnement vapeur-liquide & équilibre (I’inverse de celus dé-
fint au paragraphe 1.1.3)

€, =1 —aj : enrichissement de la phase liquide & I’équilibre.

ni = ri/r — 1 : terme introduit par Barnes et Allison (1983), r; et v ctant res-

pectivement les résistances totales d la diffusion des espéces isotopiques i et de

avec

l’eau ordinaire.

Z = NyutD" [pE = (1—h,)z5 : profondeur moyenne de pénétration (L), avec:
Nsat la concentration en phase vapeur d saturation (ML), D" la diffusion
effective en phase vapeur (LT™'), p la densité de leau (ML™2), E le fluz
d’évaporation (LT~"') et z.; la profondeur du front d’évaporation (L).
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Dans la zone 2, du front d’évaporation vers la profondeur, ils utilisent I’équation de
Zimmerman et al, (1967) qui s’écrit en notation delta comme suit :

Z5

(602) — 67) = (827 — 6} exp [L”] 18

6;(z)=composition isotopique a la profondeur z.
o‘ffzcomposition isotopique au front d’évaporation.
avec: 6% =composition isotopique de l’eau d’alimentation.

f(z)=profondeur équivalente qui compense ’effet de variation de la teneur en

eav sur la diffusion des isotopes (L).

Leur modele, ainsi congu, prédit un profil isotopique qui croit d’un minimum 3 la
surface du sol jusqu’a un maximum d’enrichissement au front d’évaporation, puis

diminue exponentiellement avec la profondeur (figure 1.6).

Les auteurs expliquent la forme du profil dans la zone 1 par la diffusion de la vapeur
d’eau en partant du front d’évaporation vers la surface du sol (Barnes ct Allison,

1988) . lls établissent les expressions des relations 0 — D dans chacune des zones

considérées en partant des équations [1.17] et [1.18].

Grace a des expériences d’évaporation sur colonnes de sol non saturées d’eau, Allison
et al., (1983) valident, plus ou mois aisément, le modéle décrit ci-dessus dans la zone
2 ou le transfert d’eau n’est considéré qu’en phase liquide, et ceci dans les cas des

colonnes ou I’apparition de la zone "vapeur” (zone 1) n’est pas significative.

Pour P'unique expérience ol les auteurs ont effectué des mesures dans la zone 1, la
validation est moins évidente, surtout au voisinage du front d’évaporation (forme du
profil et maximum d’enrichissement).

En effet, 'équation [1.17] donne une composition isotopique en deutérium au front
d’évaporation 5;{ d’environ +40 °}, alors que la valeur mesurée est de +25 o
D’autre part, les auteurs utilisent un 5ch de +10 °/, pour ajuster leur modéle dans
la Zzone 2 et estimer par la suite le flux d’évaporation. Donc, dans le cas de cette ex-
perience leurs modeles ”couche vapeur” et ”couche liquide” divergent au front d’éva-
poration avec un écart de 30 °,. Ces derniers expliquent cet écart par le fait que
le sol étudié présente une tortuosité complexe en dessous du front d’évaporation et

complique ainsi le comportement des isotopes a ce niveau.
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L’expression théorique de la pente des droites *0 — D dans la zone 2 est validée en
choisissant un n = 0.63 pour la colonne de sol saturé et en ajustant la composition

isotopique dans ['atmospheére pour les colonnes non saturées.

Dans la zone 1, le modele est plus difficile a vérifier que dans la zone 2, d’autant
plus que les auteurs ne disposent que de trois mesures de deutérium uniquement, ce
qui rendait impossible I’analyse de la relation '®0 — D dans cette zone. Toutefois, ils
considerent leur modeéle valide et passent & 1’étude de I’effet de I’anisothermie sur les
profils isotopiques dans le sol (Allison et al., 1983; Barnes et Allison, 1984)

dp (pour mille/SMOW)
-40 -20 0 20 40 60 80

0.0
-0.21
£
E 0.4
3
[}
©
&
s -0.6f
a
-0.8
-1.0%

Figure 1.6 : le profil isotopique stationnaire, tel qu’il est prédit par le modéle de Barnes
et Allison (1983), dans le cas du deutérium ¢ une température de 20°C dans un sable
hypothétique, avec: p = 0.35; E = 0.05 mmj~'; 65° = —20 %,; 6% = —100 %,;
hy, = 0.25; 7 = 0.67; la teneur en eau dans la couche ”séche” est considérée comme
constante : g = 0.05; pour la couche "humide”, elle varie de 0y au front d’évaporation

Jusqu’a 0.1 au bas du profil.
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B-Cas stationnaire anisotherme

Afin d’étudier I'effet d’un gradient de température sur les profils isotopiques dans le
sol non saturé, mais toujours sous des régimes hydriques et isotopiques stationnaires,
Barnes et Allison (1984), ont pris en compte le transfert de masse lié aux gradients
hydriques et thermiques dans le sol, selon Philip et De Vries (1957), avec un gradient
thermique constant.

Les auteurs distinguent, du haut vers le bas, trois couches horizontales. Le tableau
1.2 montre pour chaque couche le type de transfert considéré ainsi que les équations

décrivant les profils isotopiques correspondant.

transfert forme du profil

couchel vapeur AN**(1 — of Rifo} Ri**) = Cte

dé; & — &% e +mi dlln{AN**(e; 4 n;)}]
— 4+ ——— = hz,
dz  z1+ hz, z1 + hz, dz

couchel mizte

couche3 liquide &; — 87%° = (87 — 67 )exp|— [ 0:dz/2)]

Tableau 1.2 :modéle a trois couches de Barnes et Allison (1984), avec : o = D¥* /D
facteur de fractionnement cinétique dans la couche 1, R; : rapport isotopique & une
profondeur z dans la couche 1, R[°® : rapport isotopique de l’eau d’alimentation, Cte :
condition auz limites connue a la surface, h: humidité relative dans le sol, N** :
concentration d’eau dans la vapeur d’eau du sol & saturation (ML™2), o : fractionne-
ment isotopique vapeur liguide d ’équilibre, € =1 — o : enrichissement en isotopes
du liguide par rapport a la vapeur, z; : pénétration moyenne de enrichissement dens
la couche liquide (L), z, = N°**D"*[(ep) (L), ; : composition isotopique a une pro-
fondeur z, 62 : composition isotopique & l'intercouche 2-3, 6% : composition isotopique

dans leaw d’alimentation, n; = 1 — o;.
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Figure 1.7: leffet d’un gra-
dient de température de 50°C,
entre la surface du sol et la
base du profil étudié, sur la
teneur en deutérium d’apreés
Barnes et Allison (1984).
avec: E = 1078%ms~!; h, =
0.2, p=0.35; 63 = —100 °/,;
65° = 0 %, np = 0.249;
# = 0.05; 7 = 0.67.

------------ profil de température.

---- cas Isotherme.

cas anisotherme :
solution réelle

—-—-— cas anisotherme:
solution approchée proposée
par Barnes et Allison (1984)

La figure 1.7 montre, selon le modele décrit par le tableau 1.2, I’effet théorique d’un
gradient thermique entre la surface du sol 4 40 °C et les couches profondes & 20 °C'

sur le profil stationnaire de deutérium dans un sol non saturée.

La principale constatation faite par Barnes et Allison est I'apparition d’un appauvris-
sement isotopique relativement & ’eau d’alimentation en dessous du front d’évapora-

tion. Les auteurs attribuent ce phénomeéne aux flux diffusifs en phase vapeur liés aux

gradients thermiques.

En effet, dans le cas de la figure 1.7, ces flux sont en contre sens par rapport au flux

net ascendant d’évaporation et ont tendance 4 recycler la vapeur d’eau appauvrie des

couches les plus hautes vers les couches les plus basses.
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Des profils présentant de tels minimums isotopiques ont été observés en laboratoire
par Allison (1952) et Barnes et Hughes (1983) . Toutefois, le modele n’a pas pu étre
appliqué a ces expériences en raison de |’absence de mesures de température. A cette
occasion, Barnes et Allison (1984) soulignent l'intérét de I’utilisation des traceurs

isotopiques dans la décomposition des flux d’eau liquide et vapeur dans les sols.

Ce n’est qu’en 1989 que Barnes et al., réalisent I’expérience adéquate permettant de
valider ce dernier aspect et d’étudier le cas opposé ol la température de surface est
plus faible que celle en profondeur. Les auteurs prédisent une sensibilité importante

aux forts gradients de température (figure 1.8).

3D (pourmile)
10 20 30 40 50

[
-
o

)
(]

profondeur (cm)

Figure 1.8: profils théoriques de teneur en deutérium correspondant d un méme fluz
évaporatoire avec une température fize de 25 °C en haut de la colonne du sol et
respectivement 15, 25 et 35 °C' en bas dans les trois cas présentés. Les lignes en trais

continus correspondent d des ajustements de fonctions exponentielles auz courbes [ et

IIT (Barnes et al., 1989).
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C-Cas transitoire isotherme

Dans les sols naturels en cours d’évaporation, 1'établissement de 1’état isotopique
stationnaire peut nécessiter une longue attente pouvant aller de plusieurs jours jusqu’a
plusieurs années en fonction du taux d’évaporation (Barnes et Allison, 1988) et sans
évenements pluvieux. Ceci limite I'application des modéles décrits (ci-dessus) aux
expériences de laboratoire ou aux observations faites dans les régions arides (Fontes

et al., 1986; Allison et Barnes, 1985).

Dans le but d’exploiter les profils isotopiques naturels pour estimer I’évaporation sur
le terrain a n’importe quel stade évaporatoire, Walker et al., (1988) ont tenté de
généraliser le modele a deux couches de Barnes et Allison (1983) afin d’étudier les
régimes hydriques et isotopiques transitoires, et ceci précisément durant le second

stade évaporatoire du sol.

Suivant Black et al., (1969), et en utilisant des conditions aux limites et initiales assez
simples, et sous réserve que les termes gravitaires, qui contribuent au transfert de I’eau
dans le sol puissent &tre négligés, Walker et al., (1988) montrent que la composition
isotopique de l’eau du sol en cours d’évaporation suit une variable de Boltzmann de

la forme:

A=variable de Boltzmann.
z=profondeur (L).

_ -1/2 :
A=zt ot t=temps (T).

Walker et al., (1988) proposent alors des équations de transfert de I’eau et des espéces

isotopiques lourdes (H;'®0 et HD'€0) exprimées en fonction de .

Barnes et Walker (1989) reprennent ces équations pour développer un modéle de
transfert des isotopes stables de I’eau dans un sol non saturé capable de simuler I’état

isotopique transitoire sous les contraintes suivantes:

e termes gravitaires négligeables.
e couche séche bien développée en surface.

e profils initiaux uniformes.
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L profil théorique des isotopes dans le sol prédit par leur modeéle est représenté a
la figure 1.9 en comparaison avec le profil du modele de Barnes et Allison (1983) a
’état isotopique stationnaire. La différence majeure entre ces deux profils se situe
au niveau de la couche "séche” (forme concave ou convexe). Cette différence reste
difficile a détecter expérimentalement. En effet les faibles quantités d’eau disponibles
dans les couches de surface diminuent la précision de mesure des teneurs en isotopes

et rendent la comparaison des deux profils difficile.

Dans le cas transitoire, le maximum d’enrichissement isotopique dépend non seule-
ment des compositions isotopiques de 1’eau d’alimentation et de la vapeur d’eau at-
mosphérique mais aussi de la teneur en eau et des propriétés hydrauliques du milieu.

Il peut donc se situer plus bas ou plus haut que la profondeur du maximum présenté

par le profil isotopique stationnaire.
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Figure 1.9: comparaison entre [’état isotopique stationnaire et transitoire dans le cas
du deutérium dans un sol hypothétique, le fluz d’évaporation étant le méme dans les

deuz cas. (Barnes et Walker, 1989).
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Shimojima et al., (1990) ont étudié I'évaporation de colonnes de sables (réalimentées
ou non) sous une atmosphere turbulente et dans des conditions isothermes et en
utilisant le deutérium comme traceur. Ils ont modélisé le transfert du deutérium dans
le sol en reprenant dans Barnes et Allison 1984 les bases théoriques relatives au
transfert de masse (modele a trois couches) et en tenant compte de la pénétration de
turbulence dans le sol. Ils rajoutent a la diffusion moléculaire effective dans la couche
vapeur un coeflicient de diffusion turbulente de la forme suivante (Ishihara et al.,
1988):

Dyt = Dyw.ezp(—z/z) [1.19]

Dyt =coefficient de diffusion turbulente d une profondeur z (L*T1).
thO:th a z=0 (L2T_l).

avec:
zy=profondeur de pénétration de la turbulence (L).

Dans ’atmosphere, ils utilisent la théorie de Brutsaert (1982) appliquée au deutérium :

pa(q — ¢") = a’TE" [1.20]

pa=masse volumique de [’air (M L73).

90, q" =concentration spécifique en deutérium de la vapeur d’eav d la sur-
face du sol et a un niveau de référence dans l’atmosphére.

a*=constante égale a 1 dans le cas de leur expériences.

I'=u/u? (L7'T) ot, u est la vitesse moyenne du vent & une hauteur
donnée (LT™') et u. est la vitesse de friction (LT™').

E*=flux d’évaporation de HD®O (ML™2T-1).

avec .

Lors des expériences menées par Shimojima et al., (1990), I’état isotopique station-
naire n’est pas observé, que ce soit pour les colonnes & plan d’eau fixe ou pour celles

sans réalimentation, méme aprés trois mois d’évaporation.

Les auteurs confirment plus ou moins les travaux de Walker et al., (1988) , en vérifiant
que les teneurs en eau et en deutérium suivent bien une variable de Boltzmann en
régime évaporatoire transitoire. Cependant, un enrichissement excessif par rapport

aux prévisions théoriques est observé dans la couche & transferts mixtes (liquide +

vapeur).
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Dans la couche ”vapeur”, et surtout vers la surface, Shimojima et al., (1990) prévoient
une sensibilité non négligeable aux conditions aérodynamiques a la surface et insistent
sur la nécessité de prendre en compte I'effet de la pénétration de turbulence dans la

couche superficielle du sol lors des études de I’évaporation dans du sable sous une

atmosphere turbulente.

D-Cas transitoire anisotherme

Mathieu (1993) reformule les bases isotopiques théoriques proposées par Barnes et
Allison (1983,1984) au sein d’une équation classique de transport de masse par
convection-diffusion. Cette équation régit les mouvements de ’eau et des espéces
isotopiques dans ’ensemble du sol en desséchement et tient compte des transferts

biphasiques (liquide + vapeur) sous des gradients de température et de potentiels

hydriques.

Contrairement aux modélisations antérieures, le modéle proposé par Mathieu ne fait
pas de compartimentage ”couche vapeur”-”couche liquide”. Toutefois, I’application
de ce modele a une situation hypothétique, est en accord avec le modele de Barnes
et Allison (1883,1984).

A cette occasion nous notons, qu’a la différence de Barnes et Allison, qui déduisent la
valeur de no (cf 1.1.4) a I’aide des relations ®*0 — D observées, Mathieu (1993) exprime
cette derniere en fonction de la teneur en eau de surface de la maniere suivante -

e |fe b | G b 1.21
N asat - 01‘63 ¢ asa.t - ores e [ . ]

ng = 0.5 : cas du régime turbulent au dessus d’une surface d’eau libre.
ns = 1. : correspond a l’€vaporation & travers une couche de sol sec.
Os=teneur e¢n eau de surface.

avec: o

0,.s=teneur en eau résiduelle.

Os0:=teneur en eau @ saturation.

Ainsi formulé, n prend la valeur de 0.5 quand le sol est saturé et évolue jusqu’a 'unité

une fois que la couche séche est bien développée en surface du sol.
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Afin de valider son modele, Mathieu (1993) & soumis a évaporation une série de
colonnes de sol argileux sous des conditions contrdlées. Les profils d'oxygene 18 prédits
par son modele montrent un enrichissement excessif sur toute la profondeur. Toutefois,
en supposant I’existence d’une eau immobile dans le sol, il réussit & concilier la théorie
et I’expérience. L'auteur estime a 45 % cette fraction d’eau immobile. De plus, il
suppose que la composition isotopique de cette eau reste constante au cours du temps
et sur toute la profondeur des colonnes. Il justifie le choix de cette hypotheése par

la nature argileuse du sol utilisé et note que Barnes et Allison ont généralement eu

affaire a des sols sableux.

1.3 Estimation de I’évaporation

Dans le cas d'un sol saturé, sous des régimes hydrique et isotopique stationnaires,
le modéle proposé par Zimmermann et al., (1967) (cf 1.2.2) nous permet d’estimer
le flux d’évaporation dans la mesure ol nous connaissons la tortuosité du sol et le
coeflicient de diffusion effective de l'isotope étudié dans le sol. Suite & une expérience
similaire a celle de Zimmermann et al.(cf 1.2.2), Allison et al., (1983) estiment un
flux d’évaporation de 1.12 mmj~" pour un flux mesuré de 1.14 mm;j~! & partir d’une

colonne de sable saturé en conditions contrdlées.

Barnes et Allison (1983) étendent cette étude aux sols non saturés mais toujours
en conditions isotopiques stationnaires. Ils proposent trois méthodes indépendantes

d’estimation de ’évaporation :

(1) La premiere méthode consiste & déterminer le flux d’évaporation & partir de la
représentation graphique de la relation linéaire entre [6; — (62)/a?]~ et 1/z dans la
couche "vapeur” (zone 1) (cf 1.2.3-A). Toutefois, les auteurs n’en recommandent pas
I'usage pour deux raisons. D’une part, la couche "vapeur” est souvent peu épaisse, ce
qui rend ’échantillonnage détaillé difficile, surtout avec des teneurs en eau trés faibles
conduisant & des difficultés analytiques. D’autre part, ils soupconnent I’apparition,
dans cette couche, d’effets complexes sur le facteur de fractionnement isotopique o,

liés a la présence des forces d’absorption.

(2) La deuxiéme méthode consiste & déterminer le flux d’évaporation & partir du
modele "couche liquide” (zone 2), apres avoir estimé Z = D*/E 3 'aide d’un tracé

logarithmique de I’équation [1.18] (cf 1.2.3-A):
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<3

(8i(2) — 67%) = (677 — 87°*) exp [ﬁ}

Cette méthode est souvent utilisée par Barnes et Allison. L’incertitude qui I’entoure
est liée a la bonne définition de la couche ”liquide” et & ’erreur commise en estimant
la profondeur moyenne de I'enrichissement isotopique Z. Elle nécessite cependant,

comme la premiere, un nombre suffisant de prélévements et de mesures.

(3) La troisitme méthode consiste a estimer le flux d’évaporation & partir de la
position du maximum d’enrichissement isotopique sur le profil (front d’évaporation),

et ceci grace a l'expression de z (cf 1.2.3-A):
Z = Ny D" [pE

L’unique difficulté que présente cette méthode est la parfaite localisation de la pro-
fondeur du maximum isotopique. Toutefois, elle reste la plus simple & réaliser expéri-

mentalement et permet d’avoir une estimation instantanée du flux d’évaporation.

La deuxieme méthode est utilisée d’une maniére assez satisfaisante (£10%), mais dans
des conditions assez particulieres, pour estimer I’évaporation sur le terrain (Allison
et Barnes, 1983; 1985; Fontes et al., 1986; Sonntag et al., 1985).

Barnes et Allison (1948) appellent a bien vérifier que I’état isotopique stationnaire
p

soit atteint avant d’appliquer les méthodes énumérés ci-dessus.

Apres avoir simulé le cas transitoire (figure 1.7), Barnes et Walker (1989) constatent
que pour un méme flux d’évaporation, la forme du profil isotopique en zone "liquide”
ainsi que le maximum d’enrichissement isotopique sont peu différents de ceux obtenus
en régime permanent par Barnes et Allison (1983). Les auteurs en déduisent que
Pestimation de I’évaporation instantanée par les deux dernieres méthodes peut étre

fiable méme si le régime d’évaporation est loin d’étre permanent.

Barnes et al., (1989) montrent que, dans certains cas ( ol les flux d’eau vapeurs sont
considérables dans le sol ), la non prise en compte des gradients de température peut
conduire a de mauvaises estimations de 1'évaporation (100% ou plus d’erreur). Ces
derniers discutent les avantages et les inconvénients de ces méthodes d’estimation
de ’évaporation par rapport & l’utilisation des profils de chlore dans le sol (Ullman,
1985; Allison et Barnes, 1985) en soulignant que dans les sols non saturés, nous
obtenons plus rapidement 1'équilibre des profils de deutérium et d’oxygéne 18 que

ceux de chlore.



47

1.4 Conclusion partielle

A l'issue de cette breve synthése bibliographique des modeles existants de transfert

d’isotopes dans le sol nous constatons les points suivants :

e L’hypothese décomposant le sol en zone "vapeur” - zone ”liquide” n’est pas
transposable aux sols argileux (Barnes et Allison, 1983; Mathieu, 1993). En
effet, d'une part dans la zone humide, mais non saturée, il existe un transfert
en phase vapeur, méme si le sol est imperméable & I'air (poches de vapeurs
déconnectées) (Philip et De Vries, 1957), d’autre part, pour ce qui concerne la
zone "vapeur”, le cheminement de I’eau a travers les films d’eau liquide adsorbée
peut étre considérable (Pot et al., 1994).

e Ces modele ne prennent pas en compte les transferts de chaleur dans le sol.

o Les auteurs utilisent souvent des conditions aux limites simplifiées & la surface
du sol, et sont parfois amenés a les surestimer (Allison et al., 1983) pour obtenir

un meilleur ajustement du modéele.

o Les échanges de masse et de chaleur avec I’atmosphére en conditions naturelles

ne sont pas pris en compte par les modeles rencontrés.

Devant I'intérét que suscite 'utilisation des profils isotopiques dans le sol, dans la
perspective de I’étude quantitative et qualitative de I’évaporation, nous ne pourrons
que souligner, comme Barnes et Allison (1988) , le besoin d’un modeéle numérique
plus général permettant d’effectuer des vérifications expérimentales globales du com-

portement des isotopes dans le sol.

De plus, le couplage de ce modeéle général aux transferts de masse et de chaleur dans
la basse couche atmosphérique doit permettre d’appréhender les échanges isotopiques

avec ’atmosphére sous différentes conditions climatiques.

C’est pourquoi, nous avons jugé nécessaire de modéliser le transfert des isotopes
stables de I’eau au sein d’un modéle de transfert de masse et de chaleur dans le sol
et dans la basse atmospheére en intégrant le plus possible des parameétres pouvant

affecter les transferts hydriques, énergétiques et isotopiques dans le milieu considéré.



Chapitre 2

Modele de transfert d’eau, de
chaleur et des isotopes stables de

’eau

2.1 Introduction

Afin de comprendre le comportement des isotopes stables de I’eau dans le sol, nous
proposons de modéliser le transfert de ces derniers dans le cadre d’un couplage avec les

transferts de masse et de chaleur dans le sol et dans les basses couches atmosphériques.

La modélisation de ces transferts nous permettra par la suite d’identifier les principaux
facteurs contribuant au développement des profils isotopiques dans le sol et d’étudier

la relation qui lie ces profils avec la qualité et la quantité des flux évaporatoires.

Dans ce chapitre, nous décrivons briévement le modele de transferts de masse et de
chaleur utilisé, puis, nous présentons les équations de transport des isotopes couplées

a ce dernier.
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2.2 Transfert d’eau et de chaleur

Le modele utilisé est un modeéle mécaniste de transferts d’eau et de chaleur dans le
sol et dans la basse couche atmosphérique. L’application de ce modele & ’étude de
I'évaporation des sols a été testé par plusieurs auteurs (Van Bavel et Hillel, 1976; Las-
cano et Van Bavel, 1986, Bruckler et Witono, 1989 ; Passeras De Silans et al., 1989;
Chanzy, 1991 ; Chanzy et Bruckler, 1993). Ce modéle mécaniste fournit & chaque ins-
tant les teneurs en eau et les températures dans le sol ainsi que les flux de masse et de
chaleur dans I’atmosphere. Nous présentons dans cette sectiun les équations globales

qui sont a la base de ce modele (figure 2.1) et nous joignons leur détail dans 'annexe

A.

2.2.1 Transferts dans le sol

A Hypotheses

Les flux sont mono-dimensionnels et verticaux.

o Il n’y pas de source ni de puits de masse ou de chaleur dans le sol.
¢ Le sol est non déformable.

e L’eau est incompressible et chimiquement pure.

o La vapeur d’eau est assimilée & un gaz parfait.

® Les phases liquide et vapeur de I’eau sont en équilibre thermodynamique, ce qui
permet d’utiliser la relation de Kelvin entre I'humidité relative et le potentiel

hydrique matriciel dans le sol.

o La pression totale dans la phase gazeuse est constante et égale a la pression

atmosphérique.

e Les flux de vapeur d’eau sont décrits par la loi de Fick uniquement, la convection

en phase vapeur étant négligée.

o Le transport d’eau adsorbée 1ié aux gradients thermiques est négligé.



B Transferts d’eau

Dans la phase liquide du sol, les transferts d’eau sont décrits par la loi de Darcy

généralisée aux sols non saturés. Appliquée & un écoulement monodimensionnel, celle-

cl s'écrit :

v
@ = —pra—; [2.1]

Daxe vertical (z) est orienté vers le bas.
®;=densité de fluz d’eau en phase liquide (Kgm=2s71).
ou K =conductivité hydrauliqgue (m.s1).

U =potentiel hydrigue total (m).

pw=masse volumique de l'eau (Kg.m™3).

Dans la phase gazeuse du sol, les transferts de vapeur d’eau sont décrits par la loi de

Fick:

oC,
0z

®, =D 2.2)

Paze vertical (z) est orienté vers le bas.
®, =densité de flur d’eau en phase gazeuse (Kgm=2s~1).
D=coefficient de diffusion de la vapeur d’eau dans le sol (m?.s™1).

Cy=concentration de vapeur d’eau (Kg.m™3).

Nous pouvons. noter que le calcul des flux d’eau nécessite la détermination des coef-

ficients de transfert K et D: ici réside la difficulté majeure de la modélisation des

transferts de masse.

C Transferts de chaleur

Le flux de chaleur dans le sol s’écrit comme étant la somme des transferts par conduc-

tion (loi de Fourier) et changement de phase de la maniére suivante :
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oT
0, = A5+ L9,

l'aze vertical (z) est orienté vers le bas.
®,=densité de flur de chaleur dans le sol (W.m™2).
A=conductivité thermique du sol (W m™1K~1),

T =température (K ).

®,=densité de flur d’eau en phase gazeuse (Kgm™%s1),

L=chaleur latente de vaporisation de 'eau (J.kg™').

D Transferts couplés d’eau et de chaleur

En appliquant séparément les lois de conservation de la masse et de 1’énergie sur un

volume élémentaire de sol et en adoptant les hypothéses citées au paragraphe 2.2.1.A

nous pouvons écrire le systéme suivant :

( ov 2 ov oT
T 9z 0z 0z

el °F L p.2L
C, 5 Dpp— + Dy +Dlh>

ot 0z 0z 0z

oT d ov aT
Ch—or = =+ (DTh— + DTT_)

U = f(0) et T sont respectivement le potentiel matriciel et la température

(variables d’état) : ce sont les inconnues du systéme.
Com =capacité capillaire.

Ch=capacité thermique volumique apparente (Jm™2. K1),

ou  Dpp=conductivité hydrique liée auz gradients de potentiels (m.s™!).

Dy =diffusivité hydrique lice auz gradients de température (m?.s7!).

Dy, =conductivité hydraulique en milieu non saturé et non isotherme (m.s™1).
Dry=coefficient de transfert de chaleur lié auz gradients hydriques (W.m™2).

Drr=conductivite thermique apparente (W.m='. K1),
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Les expressions de ces coefficients sont données dans 1’annexe Al. Nous supposons

connues, les caractéristiques physiques suivantes :

V() =relation potentiel matriciel-teneur en eau.

K(8) =relation conductivité hydraulique-teneur en eau.

D(8) =relation coefficient de diffusion en phase gazeuse-teneur en eau.
A0) =relation conductivité thermique apparente-teneur en eau.

o

() =relation capacité thermique volumique apparente-teneur en eau.
(

z) =profil de densité séche.

La résolution du systeme [2.4] est faite par la méthode des éléments finis et requiert la
connaissance des profils initiaux de température et de potentiel ainsi que les évolutions
des conditions aux limites en fonction du temps. Ces derniéres sont : le flux de chaleur

ou la température pour les transferts de chaleur et le flux d’eau ou le potentiel hydrique

pour les transferts d’eau.

Le modele (figure 2.1) nous fournit, & chaque instant, les profils de températures (T%)
et de teneurs en eau (via la relation ¥ = f(#)) ainsi que les différents flux d’eau

liquide et gazeuse qui sont utilisés par la suite pour la modélisation du transport des

isotopes dans le sol.

2.2.2 Transferts dans ’atmospheére

Le modele tient compte des convections forcée et mixte dans la basse couche atmo-
sphérique. La convection libre sera implicitement prise en compte en imposant un
vent minimum de 0.9 m.s™! au niveau de la limite supérieure de la couche étudiée.

Un rappel sur les types de convection dans ’atmosphére est présenté dans I’annexe

BI.

Nous utilisons la théorie de turbulence aérodynamique (Brutsaert, 1982) qui permet
d’exprimer les flux convectifs par le produit d’un coefficient de diffusivité turbulente
et d’un écart de température ( pour le flux de chaleur sensible ) ou de concentration

de vapeur d’eau ( pour le flux de chaleur latente ) :
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o
(&

H = p,Cpaho(Ty = T) [
LE = Lh(C, — C,) [

o~
2

po.=masse volumique (Kg.m™3).
Cypa =chaleur spécifique de lair (J Kg71K~1).
H=fluz convectif de chaleur sensible entre la surface du sol et I’atmospheére
(W.m™2).
LE=fluz convectif de chaleur latente entre la surface du sol et I’atmosphére
(W.m™?).

avec _ , o :

1., Ty=respectivement, la tempéreture de ’air a une altitude z, et celle de la

surface du sol.
C,, Cs=respectivement, la concentration de vapeur d’eau dans Uair d une alti-

tude z, et celle d la surface du sol (Kg.m™3).

hs, hi=coefficients d’échanges convectifs de chaleur et de masse entre la surface

et un niveau de référence dans lair (m.s7!).

Les coeflicients d’échanges k; et h; tiennent compte de 1’état aérodynamique et ther-
mique de I’atmosphere au niveau de référence (z,), de la température et de la rugosité
de la surface du sol.

S1 nous nous mettons dans la situation d’une couche limite ot les flux verticaux sont
conservatifs et nous appliquons la théorie de similitude de Monin et Obukhov (1954),

les coefficients d’échanges peuvent alors s’écrire de la maniére suivante (d’aprés Récan,
1982):

. kU, .

* = Uneal ) = I ool I Ut (o) D) = Fa Gron T )] 27]
kU,

b = 2.8

[fm(2a/ L") = fm(20/ L) [fuo(2a/ L) = fu(200/ L')]

zo=altitude de référence (m).

20, 20T, Zoy =hauteurs de rugosité du sol respectivement, pour les transferts de
quantite de mouvement, de chaleur sensible et de chaleur latente (m).

U, =vitesse du vent a laltitude z, (m.s™').

k=constante de Karman (= 0.40).

L'=longueur d’Obukhov (m).

fms fH, fu=fonctions de stabilité, respectivement, pour les transferts de quantité

de mouvement, de chaleur sensible et de chaleur latente.

avec
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L’expression de la longueur d’Obukhov, qui caractérise ’état de stratification de air,

ainsi que les fonctions de stabilité utilisées sont données dans les annexes B2 et B3.

Le calcul des coefficients d’échange nécessite donc la connaissance des parametres
suivant :

U = vitesse du vent au niveau de référence (m.s1).
T, = temperature de lair au niveau de référence (K)

T; = température d la surface du sol (K ).

zo = hauteur de rugosité du sol (m).

2.2.3 Bilan d’énergie et couplage sol-atmosphére

La loi de la conservation d’énergie appliquée a la surface sol, dans le cas de notre
b

étude, peut s’écrire sous une forme simplifiée de la maniére suivante :

Rn+G+H+LE =0 [2.9]

ou Rn est le rayonnement net, G est le flux de chaleur dans le sol, H le flux de chaleur

sensible et LE le flux de chaleur latente.

A la surface du sol, les conditions aux limites nécessaires pour la résolution du systeme
d’équations [2.4] sont le flux de chaleur latente (pour le transfert d’eau) et le flux de
chaleur dans le sol (pour le transfert de chaleur). Ainsi le couplage sol-atmospheére
consiste a injecter dans le sol LE et G provenant de la théorie de turbulence aérody-

namique et du bilan d’énergie. Ceci s’opére de la maniére suivante:

® =G=—-Rn—H-LE [2.10]
¢ o=LE/L = MHzoh,(Pv — Pu,) [2.11]
H20 RT L a .
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o
a3}

®; =fluz d’énergie a la surface du sol (W/m2).
#,0=fluz d’eau a la surface du sol (m.s™1).
Mp,0 =masse molaire de 'eau (Kg).
R=constante des gaz parfaits (6,314 N m K~'mole™!).
T'=température de la masse d’air entre le sol et Ualtitude z, (K ).
Puv,, Pvs=pressions partielles de vapeur d’eau dans ’air, respectivement, ¢ [’al-
titude z, et a la surface du sol (Pa).

Le rayonnement net est, lui, calculé selon la formule suivante :

avec

Rn=(1—a)Rg+ e;Ra — ¢,0T? [2.12]

Rg=rayonnement global (W.m=2).

Ra=rayonnement atmosphérique (W.m=2).

a=albedo du sol.

€, =€missivité de ['air.

o =constante de Stephan-Boltzmann (5.67 1078 Wm=2K~4).

Ts=température a la surface du sol (K ).

2.2.4 Infiltrabilité du sol en cas de pluie

En cas de pluie, nous utilisons une forme simplifiée de la théorie de Philip pour

modéliser 'infiltrabilité du sol :

ou

i(t) = %st_l/z vy

i=infiltrabilité du sol (m.s™!).
s=sorptivité du sol (m.s~1/?).

t=temps découlé depuis le début de I’événement pluvieuz (s).

ks =conductivité hydraulique d saturation (m.s™!).

La figure 2.1 récapitule les caractéristiques physiques du systéme sol-atmosphére né-

cessaire au modele, les variables d’entrée et les conditions aux limites.
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D(8), A(6)

C(8), pa(2)
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]
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’
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: ¥
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|
]
[
1
1
H

Figure 2.1: description schématique du modéle mécaniste de transferts couplés d’eau et
de chaleur. z, est laltitude de référence dans | ‘atmosphére; z,, est la limite inférieure
de la couche de sol modélisée; Uy, et Ty, sont les profils initiauz, respectivement de
potentiels hydriques et de températures dans le sol; U,,,, et T:..n sont les évolutions
en fonction du temps, respectivemt du potentiel hydrique moyen et de la température

moyenne d la profondeur z,,; tous les autres symboles sont explicités dans le texte




2.3 Transport des especes isotopiques de ’eau

Notre but est de modéliser les transferts d’isotopes dans le cadre d’un modéle méca-
niste de transferts d’eau et de chaleur. Les flux élémentaires d’eau en phases liquide
et gazeuse sont supposés connus. Le probleme est alors traité comme un probleme de
transferts de solutés prenant en compte les flux isotopiques diffusifs et convectifs dans
chacune des deux phases de ’eau participant aux transferts de masse. Le probléme

est traité dans le cas d’écoulement monodimensionnel.

2.3.1 Transport dans le sol
A-Flux d’eau liquides et gazeux

Dans les équations de transfert, les flux ont la dimension d’une vitesse exprimée en

m.s~1. Nous distinguons a priori:

les flux en phase liquide, affectés de I'indice "1”

les flux en phase gazeuse, affectés de I’indice "v”
les flux liés aux gradients de température, affectés de I'exposant " T”

les flux liés aux gradients de potentiel, affectés de ’exposant "h”

Nous avons donc:

a=q +q [2.11]
et le flux total ¢;:
Gt =q+qu [213]

B-Flux convectifs d’isotopes

Nous définissons la concentration en isotopes de la maniére suivante:
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Cl= Alpy [2.14]
C! = Al.p, [2.15]

Al=abondance isotopique dans l'eau liguide.

A =abondance isotopique dans la vapeur d’eau.

pw=masse volumique de l’eau liquide (Kg.m™3)
avee pn=masse volumique de la vapeur d’eau (K g.m™2)
Cl=concentration de lisotope i dans la phase liquide (K g.m=3)

CY =concentration de l’isotope i dens la phase gazeuse (Kg.m™3)

Nous appelons flux isotopique le flux de H;'®0 ou de HD0. Soient

gk = flux isotopique en phase liquide 1ié au flux d’eau liquide dépendant des gradients
de potentiel (Kg.m=2.571)

g} = flux isotopique en phase liquide lié aux flux d’eau liquide dépendant des gradients
de température (Kg.m=2.s71)

gk, = flux isotopique en phase gazeuse lié aux flux de vapeur d’eau dépendant des
gradients de pression partielle (Kg.m=2.s71)

gf, = flux isotopique en phase gazeuse lié aux flux de vapeur d’eau dépendant des
gradients de température (Kg.m=2.s71)

gq = flux isotopique total en phase liquide de Iisotope i (Kg.m=2.571)

¢iv = flux isotopique total en phase gazeuse de I'isotope i (Kg.m=2.s71)

Nous avons donc:

gt = Cl.q" (Kg.m™2.s7") [2.16]
¢F = Clqf (Kg.m™2.s71) [2.17]
¢, = C?.q} (Kg.m™2.s71) [2.18]
% =Cr.ql (Kg.m™2.s71) [2.19]
g =qh+aq (Kg.m™.s71) [2.20]

v = qh + qF, (Kg.m™2.s71) [2.21]
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C-Flux diffusifs d’isotopes

Ce sont les flux isotopiques liés aux gradients de concentration des isotopes, ils sont

donnés par la loi de Fick:

aC!

qg = —D:la—; (I(g.m_z.s_l) [222]
oc?

gP = —D;.*“.a—zl (Kgm™2.s™1) (2.23]

qF =fluz isotopique diffusif en phase liguide (Kg.m=2.s71)
qF =fluz isotopique diffusif en phase gazeuse (Kg.m=2.s71)
D¥' =coefficient de diffusion effectif en phase liquide de l’isotope i (m?.s71)

2 1)

avec
D7* =coefficient de diffusion effectif en phase gazeuse de l%isotope i (m?.s~

C!=concentration de l’isotope i dans la phase liquide (Kg.m™3)

C7 =concentration de l’isotope i dans la phase gazeuse (Kg.m™=3)

Le coefficient de diffusion D' englobe la diffusion moléculaire et la dispersion de la

maniére suivante:

D:l = Dll + Dy [2.24]
avec
D! =T16D' [2.25]
Dy =)X [2.26]
0
Dl =coefficient de diffusion moléculaire de Uisotope i dans 'eau (m2.s71)
D' =coefficient d’autodiffusion de I’eau liquide (m?.s71)
Diy=coefficient de dispersion hydrodynamique (m?.s™1)
A=dispersivité hydrodynamique.(m)
et ol v=vitesse moyenne effective locale dans la phase liguide (m.s™!)

q=fluz de Darcy en phase liquide (m.s™!)
T =tortuosité du sol.

i =teneur en eau volumique en phase liquide.
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Le coefficient de diffusion effectif de I'isotope i dans la phase gazeuse: D}* est fonction

de la porosité libre a lair, de la tortuosité et de la température de l'air en dessus de

'interface liquide-vapeur, et s’écrit comme suit :

D’U

0707 220

D = £(60)

et
n=0.67 + 0.33e %)

f(8)=fonction de forme qui dépend de la porosité Libre & I’air et des caracté-

ristiques morphologiques du milieu (cf 4.5.7).
D =coefficient de diffusion de vapeur d’eaw dans Uair (m?.s').
avec D? =coefficient de diffusion de vapeur de Hy'*0 ou HDO dans air (m?.s71).

n=egposant caractérisant le fractionnement isotopique cinétique en fonction de

la nature de la diffusion des espéces isotopiques (cf 1.1.4).
w=teneur en eau; w,=teneur en eau résiduelle.

Dans cette expression n passe de 0.67 (diffusion moléculaire) & 1 quand le sol devient

tres sec (conditions virtuellement statiques).

D-Equation de continuité

Soient §; et 8, respectivement les concentrations volumiques en eau liquide et en

vapeur d’eau , la masse d’isotope i par unité de volume s’écrit:

mi = 6,.C +0,.C? (Kg.m=%) [2.28]

Soit ¢; la somme des flux isotopiques diffusifs et convectifs:
¢ =g + g + 91 + g (Kg.m™2.s71) [2.29]
En ’absence de fonctions puits/sources, I’équation de continuité s’écrit :

Om; _ Og;
T [2.30]
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La combinaison des équations [2.28], [2.29], et [2.30] donne :

0 0 ocC! acy
—(C'e+0Cr8,)=—-— [C. C?.q, = o
(€30 + C7.0) Oz ( vt Cg — D "0z - D 0z )

ot

=
0C , , 0Ct | 0y 0, ., 00,
b5 T 0 Tl H O gt
termel
dq dq, aC! acy o ac! aC?
l v _ i ' il 5 S k] U
C‘ 0z _ -C 0z "oz o + az(D’ 0z )+ Bz(D Az ) [2.31]

terme 2

le terme 1 et le terme 2 sont égaux: ils présentent la conservation de masse d’eau

dans le volume V:

90, a4, dq; Jq
l v i v v
Ci— Y + C7. i Ci—= Ep - C}. 3, (2.32]
qui n’est que la somme des deux équations suivantes:
801 8q,
! A
Clg = —Clo +1 [2.33]
60 » 0y
B¢ = —(7. 3, + I. [2.34]
Ie+1)=0 [2.35]

avec:
I.=terme de transition de phase liquide-gaz (évaporation).

I.=terme de transition de phase gaz-liquide (condensation).
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Ainsi, ces deux termes peuvent disparaitre de I’équation [2.31] qui, apres simplifica-

tion, devient :

oC! oc? aC! ocY o ac! 0 ocy
—_—t 4, =t = —q =t — gy — + — (D) 4 (D=L .
bgy T =0, T, Te g g0 [2:36]
Puis, nous procédons aux changements de variables suivant:
0,=n"—6 et C}=p:C! [2.37]

ou n’ est la porosité totale et A un coefficient de "fractionnement” entre les concen-
trations en phases vapeur et liquide d’une espece isotopique i, obtenu & partir des
équations [1.2], [1.4], [2.14], et [2.15] (voir annexe C), dans le cas des eaux naturelles

a faible abondance isotopique il s’écrit comme suit :

gz arle [2.38]
avec:
.1
of = — [2.39]

ou « est le facteur de fractionnement isotopique liquide-vapeur & ’équilibre (cf 1.1.3),

pw €t p, sont les masses volumiques de 'eau et de sa vapeur (Kg.m™3).

Tenant compte des équations [2.37], le terme de gauche de I’équation [2.36] devient :

oc;  ,9cy _,oct ., 9(B;CY)
g Tl =l (-0,
et apres développement, nous aboutissons a:
ac! acy . ac! B
01 o1 + Gv—at— = [6[ + ﬂi (n — 91)] Bt + 01, at -Ci [24—0]
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D’autre part, le terme de droite de 1’équation [2.36] devient :

oC! 90 e 9 p=9C + 9 (pmdCl) _
Tt T Tea\ T s ) T e\ ez ) T

oct a(gcl) o ( Lect\ o (,0(8:CY)
52 + (Dil¥>+8_z(l)’ g )

ac! OCh 83 0 (L .0C L8 (., *301 oy OB
=—ng, Telig mwlig Tt a_(D"E +5;<D i an)

l [ * l
oc ﬂ*a—c o ((D;" + ;D7) aﬁ) 2 (D*“0’53 )
62 0z

=T, e a Bz
Il reste:
aC"
[0 + 87 (n' — 61)] ati =
a *l * yxvu aC’lI * *'uaB* aﬁz* 8/6 i
E[(Di +B:Dr) o = (q,+5iq,, D; az>q] (ev 5, g | O (24

Suivant la méthode des éléments finis, nous ramenons I’équation [2.41] & un systéme
linéaire de n équations et a n inconnues (Annexe D) dont la résolution nécessite la
connaissance de l’état isotopique initial et de 1’évolution des conditions aux limites

au cours du temps, ces derniéres pouvant étre les concentrations ou les flux d’isotopes

aux limites du sol étudié.
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2.3.2 Transport dans ’atmosphére et couplage avec le sol

Par analogie avec le transfert de I'eau dans 1’atmosphére (cf 2.2.2), nous exprimons

les flux des especes isotopiques lourdes (H,'*0 et HD'0) de la maniére suivante :

M;

Bi=gr

hi (Pviy, — Pvi,) [2.42]
E:=fluz de Hy'®0 ou de HD'O d la surface du sol (ms™!).

M;=masse molaire de Hy'*0 ou de HD®O (Kyg).

R =8.314: la constante des gaz parfaits (N m K~'mole™!).

. I'=temperature de la masse d’air entre le sol et un niveau de référence (K).

o h;=coefficient d’échanges convectifs des espéces isotopiques entre la surface du sol
et un niveau de référence, pris égal & celui de leau (hiy1s0 = hapiso = by isg).
Puvi,, Pvi,=les pressions partielles de vapeur d’eau lourde (H,'80 ou de HD*0)

dans Ueir ( a un niveau de référence ) et & la surface du sol (Pa).

La pression partielle Pvi, étant affectée par le coefficient de fractionnement isotopique
cinétique cinétique oy (cf 1.1.4). Ainsi, pour I’équation [2.41] la condition aux limites

a la surface du sol devient :

(Df = PiEi (Kgm_zs'l) [243]

ot ®¢ est le flux de H,'%0 ou de HD0 i la surface du sol et pi la masse volumique

correspondante.

2.4 Fonctionnement du modeéle couplé

A chaque pas de temps, aprés un processus itératif (figure 2.2) entre les calculs dans
I'atmosphére et ceux dans le sol, la résolution des équations de transferts dans le
sol nous donne les teneurs en eau, les températures et la composition des flux d’eau
dans le sol. D’autre part le calcul du coefficient d’échanges convectifs de masse dans
'atmosphere nous permet de calculer le flux d’especes isotopiques & 'interface sol-
atmosphere. Ceci nous permet de résoudre I’équation du transport des especes isoto-

piques dans le sol et de calculer leurs compositions & chaque instant (figure 2.3).



Rn = f(¥,,T;)

temps 1+1

temps 1+2

LE,H = f(U,,T,)
G=-Rn—LE-H

E.G

Calcul des profils
de température et
de potentiel hydrique

(i +1),T( +1)

convergence

o}
u
1

Rg(i+1)
To(i+1)
Pug(i+1)
Ua(i+ 1)
Ra(i+1)

Ui+ 1), (i + 1)

Calcul

des profils isotopiques

Cl(i+1)

Figure 2.2: organigramme simplifié du modéle couplé
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Chapitre 3

Matériel et méthodes

3.1 Introduction

Dans le but d’acquérir le jeu de données nécessaire 3 la mise au point et la validation
du modele de transport des espeéces isotopiques de ’eau (H D0 et H,'30 ) dans
le sol en conditions naturelles, nous avons mené une premiere expérience de terrain
pendant les mois de juillet et aotit de I’année 1990 sur le site expérimental de Poirson

au domaine Saint-Paul du Centre de Recherches INRA d’Avignon.

Les mesures issues de cette expérience constituent & la fois la base de données néces-
saires pour 'estimation des caractéristiques physiques du sol, les conditions initiales
et aux limites du modele et les observations qui serviront aux comparaisons modeéle-

expérience. Nous appellerons par la suite cette expérience : "I’expérience principale”.

Dans un premier temps, la modélisation du transport des isotopes était restreinte
au compartiment sol. Par la suite, et afin de pouvoir étendre cette modélisation jus-
qu’aux basses couches atmosphériques, un jeu de données décrivant I’évolution des
isotopes stables de I’eau dans la vapeur d’eau atmosphérique était indispensable. Nous
avons donc mené une expérience de terrain complémentaire sur la méme parcelle ex-
perimentale au mois d’Aoiit 1992. Cette dernitre s’est déroulée dans des conditions

climatiques et hydriques proches de celles de I’expérience précédente.
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3.2 Expérience principale (1990)

3.2.1 Site expérimental de Poirson

[I' se compose d’un ensemble de dix parcelles de sol nu de texture limono-argileuse (Ta-
bleau 3.1) situé sur le domaine Saint Paul du centre de recherche de I'Institut National
de la Recherche Agronomique (INRA) a Montfavet. Le climat local est méditerranéen
et les mois de juillet et aolit, souvent marqués par une évaporation potentielle im-
portante et une faible pluviométrie, sont favorables aux études expérimentales de

’évaporation en conditions naturelles (figure 3.1).

L’expérience de terrain s’est déroulée sur une parcelle de 20 m de largeur et 50 m de
longueur (figure 3.1.d) qui a été préalablement travaillée sur une couche de 15 & 20
centimetres de profondeur avec des passages d’une rotobéche et d’un rotavator. Les
statistiques de base de la composition granulométrique, effectuées sur un ensemble
de 52 profils de sol entre 0 et 20 centimetres de profondeur (Tableau 3.2) témoignent
d’une assez bonne homogénéité spatiale. Le site est équipé d’une infrastructure d’ir-
rigation avec une rampe & déplacement frontal, que nous avons utilisée pour ramener
le sol vers des états hydriques et isotopiques initiaux les plus homogénes possibles. Le

tableau 3.3 résume I’historique du site quelques jours avant le début des mesures.

Profondeur Argile Limons(%) Sables

(m) (%) fins grossiers (%)
0.0:0.2 27.2 45.9 15.8 11.0
02:04 24.3 46.1 17.4 12.2
0.4:0.6 25.5 43.4 17.7 13.4
0.6:0.8 28.8 34.5 15.3 21.3
0.8:1.0 36.8 30.7 9.7 22.8
1.0:1.2 30.5 21.2 8.3 40.0
1.2:14 33.8 23.0 7.2 36.0
14:1.6 35.5 30.0 10.7 23.8

Tableau 3.1: composition granulométrique du sol de Poirson par

couches de 20 centimétres de profondeur.
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(a) Carte de France: climats et précipitations

précipitations annueiles moyennes en mm : .
D 500 2 600 JEER climat
a Feent -
. f"’
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[

échelle : 1/12 000 000

(b) Climat de Juillet-Aoiit (c) Site de Poirson

e moyenne des températures
maximales......ccceeecverecciiineeeee e, 30.2°C

e moyenne des températures
minimales........vevvvceevvnnsiiieneinnennne 17.3°C I ’

e vent dominant: Mistral, direction: Nord

e vitesse moyenne du vent a 2m....2.2 m/s ' —ll

e hauteur de pluie totale............. 65.5 mm

e moyenne des humidités relatives
minimales.........cccooreriocrreircnicenennan. 36 %

e moyenne des humidités relatives
Maximales.......ccoeeveervinieereeceennnn. 84 %

e etp journaliére moyenne............. 5.7 mm

Figure 3.1: site expérimental de Poirson : (a) localisation géographique, type de climat
et précipitations annuelles moyennes. (b) caractéristiques climatiques locales d’aprés
le Service Technique d’Etude des Facteurs Climatiques de I’Environnement du do-
maine Saint Paul du centre de recherche INRA d’Avignon. (c) le site de Poirson

avec ses diz parcelles expérimentales. (d) la parcelle sur laquelle se sont déroulées

les mesures.



Classe Argile Limons(%) Sables MO
granulométrique (%) fins grossiers (%) (%)
Minimum 25.1 43.8 13.8 9.0 1.6
Maximum 29.6 48.3 17.8 13.1 1.9
Moyenne 27.2 45.9 15.8 11.0 1.7
Ecart-type 1.1 1.2 0.9 0.3 0.3
Coef de variation 4.0 2.6 5.6 8.3 4.7

Tableau 3.2: statistiques de base de la composition granulométrique et de la
matiere organique de la couche entre 0 et 20 centimétres du sol de Poirson,

effectuées sur un ensemble de 52 sites. MO=matiére organique

Date Evénement
Du 25 Juin au 4 Juillet travail du sol et installation du matériel
5 Juillet irrigation (26 mm en 6 passages)
6 Juillet pluie (5mm) - pas d’irrigation & cause du vent
7-8 Juillet pas d’irrigation & cause du vent
9 Juillet ' irrigation (55 mm en 16 passages)
10 Juillet | démarrage des mesures et des prélévements

Tableau 3.3:_historique du site avant le démarrage des mesures

P3

® o 6 e N2e @ ¢ ¢ ¢ 06 ¢ ¢ 0 0 06 06 06 0 0 0 0 00 0 0 0 o

e e Nl ® o090 00 00 0 0 Ts0l o 0060600000000
| P2 VTa H
e o 06 06 06 0 0 0 o o |\ J o 0 ¢ ¢ 0.0 ¢ ¢ 0 0 ¢ o

RT

..Pl'.............0......‘.....

Figure 3.2: disposition des instruments de mesure et des points de préléve-
ment, avec N1,N2= tubes neutroniques; C=centrale d’acquisition; e=grille princi-
pale a la base du tri aléatoire des sites de prélévements gravimétriques et isoto-
piques; ¥ =site tensiométrique; Tsol=capteurs de température dans le sol; RT=radio-
thermomeétre; V=anémomeétre sonique; Ta=capteurs de température de l’air; P1,P2
et P3=pluviomeétres; H=mesure des fluctuations
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3.2.2 Description de ’expérience

Du 10 juillet au 28 aolt de I'été 1990, une parcelle de sol nu (cf 3.2.1) initialement
irriguée, a été soumise a évaporation dans les conditions naturelles. Au cours de
cette expérience nous avons mesuré les principales variables climatiques, hydriques et
isotopiques nécessaires pour la mise en ceuvre et la validation du modéle mécaniste.

Le résumé de ces mesures est présenté dans le tableau 3.4.

Mesures Mesures
Compartiment pour les conditions pour la comparaison
aux limites modele-expérience
< vitesse du vent ¢ rayonnement net
Atmosphere ¢ température de air ¢ flux de chaleur
¢ humidité relative sensible

¢ potentiels ¥(¢, z)

¢ potentiel en profondeur ¢ températures T'(¢, )
Sol ¢ température en profondeur { teneurs en eau 4(t, 2)
¢ 6150 et §p en profondeur O 1o (t, z) et Sp(t, z)

¢ rugosité de surface

Tableau 3.4:les différentes mesures effectuées pendant Uezpérience de Juillet-
Aout 1990.

Les mesures, pour les conditions aux limites, ont été effectuées 3 une hauteur de 1 m
pour les transferts dans I’atmosphére, et & une profondeur de 1 m pour les transferts
dans le sol. Les emplacements des instruments de mesure et des points de prélévements
du sol ont été situés assez loin des bordures de la parcelle o un plan d’échantillonnage

au hasard a été établi (figure 3.2).



Mesure humidités lectures
gravimétriques  neutronigues des
Date nbre  heure  tubel + tube2 | tensiométres
10/07 3 09h00 ousi out
11/07 3 09430 oui oui
12/07 3 09400 oui oui
13/07 5 09400 out oui
14,07 2 09A20 ous oui
16/07 5 09A00 out oui
17/07 5 09h45 oui oui
18/07 5 08h45 ous oui
19/07 5 09A00 out oui
20/07 5 08h45 oui oui
23/07 5 08h30 out out
24/07 5 08A30 oui oui
25/07 5 08h30 out oui
26/07 5 08440 out oui
27/07 5 08h35 oui oug
30/07 5 09h05 out oul
31/07 5 09h15 ous out
01/08 5 09410 out oui
02/08 5 08h15 oui out
03/08 5 08h15 out out
06/08 5 09h15 ous oui
07/08 5 08h35 out oui
08/08 5 08h25 out oui
09/08 5 08h35 out oui
10/08 5 08h35 out out
13/08 5 08h25 out oui
14/08 5 08h40 out oui
16/08 4 08h45 out oui
17/08 5 08h45 out oui
20/08 5 08h35 oui oui
21/08 5 08h35 oui out
22/08 5 08h40 out oui
23/08 5 08h40 out oui
24/08 5 08h35 oui out
27/08 5 08h40 oui ous
28/08 5 09A10 out ous
29/08 5 08h35 out out

Tableau 3.5: calendrier des prélévements gravimeé-
triques, des mesures neutroniques et des lectures ten-

stométriques.
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En ce qui concerne les caractéristiques physiques du systéme sol-atmosphére, seules
la masse volumique seche du sol et la rugosité de surface ont fait I’objet de mesures
directes, les conductivités hydraulique et thermique du sol seront estimées par la
suite & partir des mesures appropriées (cf 4.4). Les autres paramétres seront repris de

travaux antérieurs effectués sur le méme sol.

L’ensemble des mesures dans ’atmosphére, ainsi que celles de températures dans le
sol ont été réalisées de manicre continue a I’aide d’une centrale d’acquisition Campbell
CR7, a laquelle ont été reliés les instruments de mesure, les données sont lues toute

les 15 secondes puis intégrées sur des pas de temps de stockage de 15 minutes.

Les mesures de teneurs en eau et les lectures tensiométriques sont faites avec un pas
de temps journalier (Tableau 3.5), tandis que la composition isotopique de ’eau a été

suivi sur 2 & 3 profils de sol prélevés environ tous les 5 jours (Tableau 3.6).

Couches de sol prélevées

Date | Nb Heures (épaisseur) limite supérieure : limite inférieure
(em)

04/07 | 1 (état initial sec) (1)0:2,(3)2:5,(5)5 : 30,(10)30 : 100
10/07 | 3 9h00, 9h45,10A30 (5)0 : 20,(10)20 : 50
12/07 | 2 14R00, 14A30 (1)0: 5,(5)5 : 35,(10)35 : 105
18/07 | 3 | 10h30,11A30,16A30 (1)0:5,(5)5 : 35, (10)35 : 55
23/07 | 3 | 10A30,11h00,11A15 | (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7 : 10, (5)10 : 35, (10)35 : 55
27/07 | 3 | 9A45,10h30,11A15 | (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7 : 10, (5)10 : 35, (10)35 : 55
30/07 | 2 10410, 11A00 (1)0:5,(2)5:7,(3)7:10,(5)10: 35,(10)35 : 55
03/08 | 3 | 10A50,12A00,13h45 | (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7 : 10, (5)10 : 35, (10)35: 55
08/08 | 3 | 10A00,11h30,15A30 | (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7: 10, (5)10 : 35, (10)35: 105
16/08 | 2 10A30, 10A30 (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7:10,(5)10 : 35, (10)35 : 55
24/08 | 2 10430, 10A30 (0.5)0:1,(1)1:5,(2)5:7,(3)7: 10,(5)10 : 35, (10)35 : 55

Tableau 3.6: profils isotopiques, jours et heures des prélévements et les limites
sup€rieures et inférieures des couches prélevées, lirrigation a eu lieu le 09/07/90
et le démarrage des mesures le 10/07/90.



signal-anemometre sonique (V)

vitesse du vent (m/s)

Figure 3.3: droite d’¢talonnage de l’'anémométre sonique

Sonde Al A0 R2 52 Sonde Al A0 R2 52
1 0.9995 | 0.0329 | 1.0000 | 0.0009 16 0.9979 | 0.0281 | 1.0000 | 0.0016
2 0.9936 | 0.0576 | 1.0000 | 0.0035 17 1.0012 | 0.0457 | 1.0000 | 0.0024
3 0.9980 | 0.0410 | 1.0000 | 0.0010 18 0.9970 | 0.0657 | 1.0000 | 0.0022
4 1.0039 | 0.0119 | 1.0000 | 0.0008 19 0.9981 | 0.0129 | 1.0000 | 0.0008
5 1.0001 | —0.0019 | 1.0000 | 0.0013 20 1.0013 | 0.0595 | 1.0000 | 0.0014
6 1.0023 | —0.0352 | 1.0000 | 0.0038 21 0.9868 | 0.1724 | 0.9999 | 0.0506
7 0.9865 | 0.1171 | 1.0000 | 0.0163 22 0.9954 | 0.0357 | 1.0000 | 0.0086
8 0.9969 | 0.0852 | 1.0000 | 0.0119 23 0.9897 | 0.1152 | 0.9999 | 0.0193
9 0.9987 | 0.0471 | 1.0000 | 0.0008 24 0.9932 | 0.0890 | 1.0000 | 0.0048
10 1.0009 | 0.0295 | 1.0000 | 0.0009 25 0.9919 | 0.0719 | 1.0000 | 0.0054
11 0.9957 | 0.0248 | 1.0000 | 0.0024 26 0.9903 | 0.0652 | 1.0000 | 0.0048
12 0.9917 | 0.0362 | 1.0000 { 0.0041 27 0.9939 [ 0.0886 | 1.0000 | 0.0108
13 0.9841 | 0.1548 | 0.9999 | 0.0433 28 0.9965 | 0.0729 | 1.0000 | 0.0077
14 0.9827 | 0.1238 | 0.9999 | 0.0376 29 0.9899 | 0.1014 | 1.0000 | 0.0168
15 0.9886 | 0.1200 | 0.9999 | 0.0182 30 0.9878 | 0.1124 | 1.0000 | 0.0148

Tableau 3.7: résultats d’étalonnage de ’ensemble des sondes platines utilisées pen-
dant Uezpérience (T=A1*T’+A0). R2=coefficient de corrélation; S2=coefficient de

variation résiduelle.
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3.2.3 Mesures dans ’atmosphére

Rayonnement net:
Nous avons mesuré le rayonnement net a 1’aide d’un pyrradiometre différentiel du
type Crouzet ventilé par un courant d’air. Cet appareil a été préalablement étalonné

par le constructeur.

Flux de chaleur sensible:
Nous avons utilisé un capteur du type Campbell, déja utilisée par Lagouarde 1988,
Mac Aneney et al., 1988, et Bertuzzi, 1989, qui nous donne le flux de chaleur sensible

a partir de la mesure des fluctuations du vent et de la température.

Ce capteur se compose d’un anémomeétre sonique monodimensionnel (réponse =
1V/ms™'), pour la mesure des fluctuations du vent, et d’un différentiel de thermo-
couples (sensibilité ~ 80nV/°C) pour la mesure des fluctuations de la température.

Les résultats d’étalonnage de I’anémometre sonique sont présentés a la figure 3.3.

L’échantillonnage des fluctuations a été fait avec une fréquence de 10 Hz et les flux
ont été calculés toutes les cinq minutes, puis intégrés sur le pas de temps de stockage

des données.

Vitesse du vent:
Nous avons mesuré la vitesse horizontale du vent 4 'aide d’un anémométre impul-

sions, du type CIMEL-CEL155, placé 4 une altitude de 1 m en dessus de la surface de

sol, et dont le seuil de démarrage est de 0.2 m/s.

Température et humidité relative de 1’air:

La température de |’air a été mesurée & ’aide de sondes platines (résistance de 100
ohm & 0 °C' norme DIN 43760) placées & une altitude de 1m au dessus de la surface
du sol. L’étalonnage de ces sondes a été effectué au préalable en laboratoire avec
I’ensemble des capteurs de température utilisés pendant expérience (Tableau 3.7).
Deux sondes platines ont servi & la mesure de ’humidité relative de 1'air dans le
cadre d’un psychrométre ventilé & thermocouples, la précision de ce type d’appareil
est estimée a 5% (Seck et Perrier 1970).
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3.2.4 Mesures dans le sol

Masse volumique séche:

Au bout de six jours d’évaporation, cing profils de masse volumique séche ont été
mesurés a I'aide d’une sonde & transmission gamma entre 0 et 20 cm de profondeur
avec une résolution verticale d’environ 1 cm et une précision de 30 Kg/m?® (Stengel
et al..1986, Bertuzzi et al., 1987). Au-deld de la couche qui a été travaillée et pour les
profondeurs allant de 20 & 100 cm nous avons mesuré deux profils de masse volumique
seche a I’aide d’une sonde du type Solo 40 . Les résultats d’étalonnage de la sonde

utilisée sont présentés a la figure 3.4.

Teneurs en eau:
Pour bien restituer les profils de teneur en eau dans le sol nous avons utilisé deux

méthodes de mesure:

e Entre 0 et 20 cm nous avons effectué des mesures gravimétriques afin d’avoir
une bonne résolution verticale. Au cours de ’expérience, 175 profils de sol ont été
prélevés, a raison de 3 & 5 profils par jour de prélevement, en respectant les couches
0-1, 1-2, 2-3, 3-4, 4-5, 5-7, 7-10, 10-15 et 15-20 cm de profondeur.

o Au dela de 20 cm et jusqu’d 1 m de profondeur les teneurs en eau volumiques
ont été mesurées tous les 10 cm & aide d’une sonde & neutrons du type Solo 40

préalablement étalonnée sur le terrain (figure 3.5).

Potentiels hydriques:
Les mesures de potentiel hydrique ont été réalisées avec 15 tensiomeétres de type

Nardeux DTM5000 répartis sur une profondeur de 155 ¢cm dans le sol & raison d’un

tensiometre tous les dix centimetres.

Températures:
Nous avons mesuré les températures dans le sol avec le méme type de sondes platines

utilisées dans ’atmospheére (cf 3.2.3) placées aux profondeurs suivantes: 0,1, 25,10,
15, 20, 25, 30, 40, 50, 75 et 100 cm en dessous de la surface du sol et reliées 3 la centrale
d’acquisition, la sonde de surface a été placée sous une fine pellicule de terre afin de la
protéger du rayonnement. Nous avons renforcé la mesure de la température de surface

en utilisant un radio-thermometre dont les résultats d’étalonnage sont présentés 3 la

figure 3.6.

Rugosité de surface:
Apres quelques jours d’évaporation, nous avons mesuré cinq profils d’hauteur des
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aspérités de surface, sur 2 m d’étendue chacun, a l’aide d’un rugosimétre laser (Ber-

tuzzi et al., 1989).

Composition isotopique en oxygéne 18 et en deutérium:

Les échantillons de sol prélevés, en vue d’analyses isotopiques, ont été conservés dans
des flacons en verre a fermeture hermétique. L’eau de ces échantillons est ensuite
extraite par distillation sous vide et sous un gradient de température d’environ 270°C
entre le sol chauffé & 80°C' et un piege a azote liquide. Les teneurs en oxygene 18 et

en deutérium sont alors déterminées avec une précision de 1 °/,, pour le deutérium et

0.2 °,. pour 'oxygéne 18.

3.3 Expérience complémentaire

Cette expérience a été réalisée pour les objectifs suivant :

e Avoir une idée sur l'ordre de grandeur de la composition isotopique en oxy-
gene 18 et en deutérium de la vapeur d’eau atmosphérique locale.

o Tenter de comprendre I’évolution de celle-ci en fonction des facteurs clima-

tiques Jocaux afin d’obtenir une meilleure modélisation de la condition aux limites

correspondante dans ’atmosphere.

Dans ce but, I’expérience a été menée au mois d’Aolt 1992 sur le méme site que I’ex-
périence principale et dans des conditions climatiques globalement similaires. Lors de
cette expérience, la parcelle initialement irriguée a été soumise a évaporation pendant
12 jours. Nous avons prélevé, matin (9h) et aprés-midi (15h), la vapeur d’eau atmo-
sphérique et le sol des couches de surface en vue d’analyses isotopiques en oxygéne 18
et en deutérium. Deux campagnes de 24h de prélévements intensifs (toutes les deux

heures) ont été réalisées.

En parallele. nous avons mesuré la vitesse du vent, ’humidité relative, le rayonne-
ment net, la température de I'air et celle de la surface du sol ainsi que les teneurs en
eau gravimétriques des couches de surface. Pour la plupart des mesures effectuées, le
matériel et les méthodes sont identiques & ceux de ’expérience principale. Le préle-
vement de la vapeur d’eau atmosphérique a été fait & une altitude de 1 m en faisant
passer un débit d’air d’environ 1 & 2 I/mn & travers des piéges  carbo-glace refroidis &
—80°C'. Les échantillons d’eau ainsi obtenus sont conservés dans des flacons étanches

puis analysés en oxygene 18 et en deutérium.



Chapitre 4

Analyse des données

4.1 Introduction

Nous présentons dans ce chapitre les principaux résultats des mesures réalisées pen-
dant les expériences de terrain (1990,1992) ainsi que les principales caractéristiques
physiques du sol nécessaires a la modélisation. Ces derniéres sont, selon le cas, esti-

mées ou reprises dans la littérature comme ’indique le tableau 4.1 :

relation origine
a(0) Passerat et al, 1989
k(w) estimé & partir des teneurs en eau et du bilan d’énergie
U(w) Chanzy, 1991
D(9) Bruckler et al, 1989
C(9) De Vries 1963
A(9) estimée & partir des profils de température

Tableau 4.1: les principales relations physiques & la base du modéle et leur
mode d’acquisition. avec f=teneur en eau volumique, w=teneur en eau mas-
sique, a(f)=albedo, k(w)=conductivité hydraulique, ¥(w)=courbe de retention,
D(0)=coefficient de diffusion gazeuse, C(0)=capacité calorifique volumique,

A8)= conductivité thermique volumique apparente.

80
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4.2 Données climatiques

4.2.1 Evenements pluvieux

Pendant la durée de I’expérimentation (du 10/07/90 au 28/08/90) il y’a eu deux
pluies principales, le 29 Juillet et la nuit des 13-14 Aoit (figure 4.1.a). Ces dernieres
géme 4éme

et au 3 jour de mesures.

sont intervenues au 1
Nous prenons également en compte les pluies de moindre importance qui risquent d’af-
fecter instantanément les profils isotopiques en surface du sol. Les caractéristiques de
Pensemble des événements pluvieux sont présentées dans le tableau 4.2 ci-dessous. Les
heures de début et de fin de la pluie sont estimées a un quart d’heure pres. L'intensité

de chaque pluie est considérée constante et égale au rapport : hauteur/durée (mm/#h).

Date durée hauteur(mm) intensité(mm/h)
16/07/90 07400 : 07430 0.5 1.0
23/07/90 06430 : 07R00 1.0 2.0
29/07/90 07h30 : 08R15 5.5 7.3

14 — 15/08/90 23h20 : 01A20 21.0 10.5
25/08/90 00400 : 06/00 3.5 0.6

Tableau 4.1: caractéristiques des événements pluvieuz enregistrés pendant

Dexpérience.

4.2.2 Vitesse du vent

Le site expérimental se trouve dans une région ot le vent du nord (Mistral) est do-
minant. Celui ci souffle parfois avec des rafales dépassant les 100 Km/h. Les mesures
représentées par la figure 4.1.c sont des vitesses de vent intégrées sur des intervalles
de temps de 15 minutes et les maximums correspondants sont donc atténués. La
moyenne des vitesse maximales journalieres est de 2.2 m/s (7.92 Km/h) et le maxi-
mum enregistré est de 8.5 m/s (30.6 Km/h).
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4.2.3 Température de lair et humidité relative

Nous avons enregistré une moyenne des températures maximales de 30 °C et une
moyenne des températures minimales de 17 °C avec une amplitude moyenne de
13 °C.Les vents a grande vitesse tendent & homogénéiser les températures et 3 ré-

duire les amplitudes jour-nuit correspondantes (figure 4.1).

L’humidité relative a été calculée & partir des mesures de températures séche et humide
de 'air de la maniére suivante :

_ Pus(Ty)

HT' — m (4'1)
avec
Pvs(T,) = Pus(Ty) — 0.66(1 + 0.00115)(T, — T3) (4.2)
H, : humidité relative de Uair (%).
Pvs(T;) : pression de vapeur saturante 4 la température du point de rosée
. de lair (mb)
et ouw:

Pus(T,) : pression de vapeur saturante 4 la température de Iair (mb)
Th : température de l’air humide (K)
T, : temperature de l'air (K)

Puvs étant calculée a I'aide de la formule de Lowe (1977):

Pvs(T) = ao + T(ar + T(az + T(az + T(as + T(as + asT))))) (4.3)

ou T est exprimée en K et avec ay = 6984.505 294, a; = —188.903 931 0,
a; = 2.133 357 675, as = —1.288 580 973 x 1072, a4 = 4.393 587 233 x 1075,
as = —8.023 923 082 x 1078 et ag = 6.136 820 929 x 10~11.

Les humidités relatives, ainsi calculées, oscillent entre 40 et 100 % et sont assez bien
corrélées avec la vitesse du vent, en effet, pendant les périodes de fort Mistral les

maximums diurnes d’humidité relative chutent considérablement (figure 4.1.d).
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Figure 4.1: (a) événements pluvieus. (b) humidité relative. (c) vitesse du vent. (d)

température de 'air.



4.3 Données radiatives et Bilan d’énergie

4.3.1 Rayonnements global, atmosphérique et net

Le calcul du rayonnement net (équation 2.12) nécessite, entre autres, la connaissance
des rayonnements global (Rg) et atmosphérique (Ra).

En ce qui concerne le rayonnement global, nous disposons de mesures effectuées sur
une parcelle située a quelques meétres de la nétre, sur le méme site expérimental
(cf 3.1.1). Celles ci ont été faites dans le cadre d’une autre expérience et couvrent les
mois de Juillet et Aofit de I’été 1990 (figure 4.2.b). Nous pouvons donc considérer que

ces mesures sont parfaitement transposable & notre expérience.

Quant au rayonnement atmosphérique (Ra), Nous pouvons I’acquérir de deux ma-
nieres. La premiere consiste & utiliser les données de la station climatique la plus

proche (Carpentras & 18 Km) et la deuxiéme consiste & estimer Ra par la formule de
Brutsaert (1975b):

Pva\T
Ra = 1.24 ( :;"') " oT? (4.4)

Ra : rayonnement atmosphériqgue (W/m?).

Pva : pression partielle de vapeur d’eau atmosphérique (mb).
avec
T, : température de Uair (K).

o : constante de Stefan Boltzmann .

Nous avons comparé les mesures de rayonnement atmosphérique de la station cli-
matique de Carpentras (figure 4.2.c) avec les calculs donnés par I’équation (4.4). La
régression linéaire obtenue entre les deux séries de données présente un coefficient de
corrélation de 0.85, une pente de 0.86 et une ordonnée & I'origine de 56.73 W/m?
(figure 4.3). Les disparités observées peuvent etre, en partie, expliquées par le fait
que la formule de Brutsaert est essentiellement congue pour calculer le rayonnement
atmosphérique sur des pas de temps assez grands (1 & 10 jours) (Brutsaert, 1975b;
Mermier et Seguin, 1976; Aase et Idso, 1978). Pour cette raison, nous n’utiliserons

pas cette formule de dans le cadre de notre modélisation.
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Figure 4.3: droite de régression établie entre les valeurs de rayonnement otmosphé-
rique mesurées a Carpentras et celles calculées par la formule de Brutsaert en fonction

des mesures de température et de pression de vapeur de air effectuées sur le site de

Poirson

Par ailleurs, les mesures de rayonnement net effectuées refletent bien la dépendance
de celui-ci vis. & vis de la teneur en eau de la surface du sol par l'intermédiaire de
’albedo.

En effet la teneur en eau de surface joue sur 20 3 25 % (=~ 100 W/m?) du maximum
journalier de rayonnement net. Celui ci diminue au fur et & mesure que la surface du
sol devient séche. La figure 4.2.a montre au moins quatre séquences de ce type qui

suivent respectivement, l'irrigation et les pluies du 29 Juillet, du 14 Aoiit et du 25

Aoit.



87

4.3.2 Bilan d’énergie
A Flux de chaleur sensible H

L’appareil que nous utilisons pour la mesure des fluctuations du vent (cf 3.2.3) peut
étre endommagé au contact de I’eau. En plus de quelques pannes et par mesure de
précaution nous avons préféré le retirer du terrain a chaque fois qu'il y’avait risque
de pluie. La série de mesure de flux de chaleur sensible présente donc des lacunes &

I’échelle journaliere (figure 4.4).

Afin de compléter cette série de mesures nous avons tenté d’utiliser une relation semi-
empirique liant le flux de chaleur sensible journalier & I’écart de température entre
la surface du sol et une certaine altitude dans I’atmosphére par I'intermédiaire d’une

régression linéaire (Jackson et al., 1977; Sequin et al., 1982):

Hj =A+ B(T.Sj — Taj)wh (4.5)

H; : fluz de chaleur sensible au jour j (W/m?).
vec T's; : température de surface au jour j 4 13h (heure solaire) (°C).
Ta; : température de l'air & une altitude donnée dans l’atmosphére (°C).

A et B : coefficients de la régression.

La pente de cette droite de régression est sensible a la longueur de rugosité z; du sol.
Cette sensibilité est d’autant plus forte que z, est petit (Riou et al, 1988; Lagouarde,
1990; Chanzy, 1991); Chanzy et al, 1994 (figure 4.6).

Dans notre cas, le travail du sol et I'irrigation intensive qui ont précédé les mesures
ont considérablement aplani la surface de la parcelle. Dans une situation situation
similaire, Passerat et al., (1989) ont calculé une longeur de rugosité z, = 0.175 mm.

Nous nous attendons donc a une pente B estimée trés faible.

En effet, a ’aide des mesures disponibles, nous avons obtenu une régression linéaire
entre les flux de chaleur sensible et I’écart des températures entre la surface du sol et
une altitude de 1 m mesuré & 13 h. Cette régression est caractérisée par une ordonnée
a l'origine A = 0.547 mm/j, une pente B = 0.048 mm/;j/°C et un coefficient de
corrélation de r = 0.67 (figure 4.5).
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Figure 4.5: régression linéaire entre les flur journaliers de chaleur sensible et I’écart

de température entre la surface du sol et une altitude de 1 m & 13 h.
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Figure 4.6: €évolution de la pente B en fonction de la longueur de rugosité z,.

La pente B estimée est environ cing fois plus petite que celle obtenue par Récan 1982)
et Seguin (1983) qui est égale 4 0.25 mm/j/°C. Les résultats obtenus par ces derniers

concernent des sol nus dont la longueur de rugosité est estimée & 1 mm.

Les flux journaliers de chaleur sensibles estimés & I'aide de cette relation sont présentés

a la figure 4.5.

B Flux de chaleur dans le sol G

Nous avons calculé le flux de chaleur dans le sol (G) & partir des profils de températures

en utilisant I’équation de conservation de chaleur dans le sol:

oQ oT
E = - a9t (4.6)
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Q : fluz de chaleur (W/m?).
T : température (K ).
C : capacité calorifique volumique du sol (J m= K1),

z,t: cote dans le sol (m) et temps (s).

avec

En intégrant cette équation entre deux niveaux z,: en surface et z,: en profondeur

nous obtenons :

Q(z,) =G = Q(z,) - dii CT(z,t)dz (4.7)

le calcul de G nécessite donc 'estimation de la capacité calorifique volumique C et

du flux de chaleur en profondeur Q(z,).

La capacité calorifique du sol est estimée & 'aide du modele de De Vries (1963) ot
elle s’exprime comme la combinaison linéaire des capacités volumiques des différents
constituants du sol. Si nous négligeons la capacité calorifique volumique de I’air devant

celles de I'eau et des minéraux nous pouvons écrire :

C=CSE+C’wVw

7 Vt (4.8)

Cs : capacité calorifique volumique du solide (J m=3K-1).
avec Cw : capacité calorifique volumique de l'eau (Jm=3K-1),
Vs, Vo, Vi - volumes du solide de l'eau et le volume total (m3).

Nous estimons le flux de chaleur en profondeur Q(z,) & I’aide de ’équation de Fourier:

A=) = =305 | ] (49)

2p
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ol A(6,z,) est la conductivité thermique en profondeur qui dépend essentiellement
de 'humidité volumique 6. Les faibles variations de cette derniére au cours du temps
nous permettent d’avoir une bonne estimation de Q(z,). Les flux de chaleur dans le

sol ainsi calculés sont présentés a la figure 4.7

C Flux de chaleur latente

Le flux de chaleur latente est déduit de I’expression du bilan d’énergie (cf 2.1.3) de la

maniere suivante :
LE=—-Rn-H-G (4.10)

LE : flur de chaleur latente (W/m?).
Rn : flur de rayonnement net (W/m?).
H : fluz de chaleur sensible (W/m?).
G : fluz de chaleur dans le sol (W/m?).

Les flux horaires de chaleur latente ainsi obtenus sont présentés & la figure 4.8. A
I’échelle journaliere, ces derniers suivent une cinétique semblable & celle du rayonne-

ment net mais encore d’avantage liée & I’état hydrique du sol.

Vers la fin de chaque séquence de dessechement, le sol semble atteindre un régime
hydrique journalier stationnaire avec un flux d’évaporation de d’environ 1.7 mm/j

(50 W/m?) que lui assure la réserve d’eau du sol.

Un exemple de variation horaire des quatres termes du bilan d’énergie est présenté 3
la figure 4.9. L’évolution moyenne des flux sur 50 jours est présentée a la figure 4.10.
Les principales constatations que nous tirons de ce bilan sont le faible poids du flux
de chaleur dans le sol G par rapport aux autres termes et la quasi-constance du flux

de chaleur sensible.
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4.4 Données hydriques et énergétiques du sol

4.4.1 Humidités gravimétriques

Comme le montre la figure 4.11 les teneurs en eau gravimétriques mesurées suivent
une cinétique d’assechement qui s’atténue au cours du temps avant d’atteindre un état
quasi-stationnaire. Cette cinétique a été plus ou moins réinitialisée avec les événements

pluvieux rencontrés (29 Juillet,14 et 25 Aoiit).

4.4.2 Humidités neutroniques

Les mesures neutroniques d’humidité se sont avérées systématiquement incohérentes
avec le reste des mesures. Nous relions ces incohérences & la non-représentativité de la
parcelle par les deux sites de mesures neutroniques. En effet les alentours immédiats
des deux tubes installés (cf 3.2.2-figure 3.2) ont été piétinés au début de 'expérimen-
tation, ce qui a modifié les propriétés hydrauliques de la couche superficielle du sol
autour des tubes. Celle ci est devenue plus imperméable aux transferts d’eau dans
les deux sens (infiltration-évaporation). Nous avons constaté qu’aprés chaque pluie
les mesures neutroniques sous-estimaient ’humectation du sol de 3 & 4 % d’humidité

pondérale par rapport au mesures gravimétriques.

Par mesure de précaution nous préférons ignorer ces mesures neutroniques biaisées et
nous nous contenterons des mesures de teneurs en eau gravimétriques lors de 1esti-

mation des propriétés hydrodynamiques du sol ainsi que pour la comparaison modele-

expérience.

4.4.3 Températures dans le sol

Pour des raisons de clarté nous ne présentons ici qu’une partie des mesures de tem-
pératures dans le sol (figures 4.13 et 4.14). Nous remarquons que !'influence du cycle
de température jour-nuit devient négligeable & partir d’une profondeur de 40 c¢m avec
une température moyenne de 20 °C. L’amplitude des oscillations de température de

surface varient entre 20 et 30 °C' durant les cinquante jours de mesures (annexe E).
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Nous notons aussi un réchauffement progressif du sol, principalement dii aux pertes
en humidité pendant les premiers jours d’évaporation. Les températures en surface

du sol sont sensibles a la vitesse du vent et chutent avec le passage du mistral (annexe

E).

Les gradients de température dans les couches de surfaces sont souvent assez forts en
milieu de journée et pourraient de jouer un réle important dans le développement des

profils d’oxygeéne-18 et du deutérium dans le sol.

4.4.4 Potentiels hydriques

Les profils de potentiel obtenus sont présentés & la figure 4.15 Dés le 10/07/90 et dans
la limite des potentiels mesurés (¥ > —8 m) nous pouvons distinguer la présence
de deux plans de flux nul. Ceux ci se rejoignent progressivement au cours du temps
et finissent par disparaitre vers le 27/07/90. Nous remarquons que 'influence de la

pluie du 14 Aofit sur les profils de potentiel s’est faite sentir jusqu’a environ 60 cm

de profondeur.

A la figure 4.16 nous avons présenté 1’évolution au cours du temps des potentiels 3
différentes profondeurs. Nous remarquons qu’a partir d’un métre de profondeur ces
derniers sont quasi-constants au cours du temps. La troncature des profils de poten-
tiels vers les couches de surface (figure 4.15) est due au désamorcage des tensiométres
en dessous d’un potentiel d’environ —8 m dans I’eau du sol. Sur toute la série des
mesures, ceci était pratiquement le cas dans les premiers 15 4 20 ¢m de profondeur
(cf 4.4.2). Comme nous ne disposons pas de mesures suffisante et fiables de teneurs

en eau au dela de cette profondeur, I'estimation de la relation potentiel-teneur en eau
p p

n’est pas possible.

4.5 Caratéristiques physiques du sol

4.5.1 Albedo du sol: a(6/n)

Passerat De Silans et al., 1989 ont établi sur la méme parcelle expérimentale, et dans

des conditions de rugosité de surface similaires, une relation entre I’albedo du sol
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et le rapport : 6/n, 6 étant la teneur en eau volumique et 7 la porosité. Cette relation
est calculée & partir des mesures des radiations solaires incidentes et réfléchies en

éliminant I'effet de 'angle solaire (Bartman, 1980).

Passerat De Silans et al., 1989 relient I'albedo normalisé 4 la teneur en eau volumique

avec |’expression suivante:

(4.11)

a =0.40 — 0.32(6/n) pour 8/n < 0.5
a=0.24 pour 8/n > 0.5

4.5.2 Hauteur des aspérités de la surface du sol

La figure 4.18 montre les cinq profils mesurés de ’hauteur des aspérités de surface
ho. Ces résultats mettent en évidence ’existence d’une surface relativement lisse. En
corrigeant les dérives de pente et en ignorant les fissures nous calculons une moyenne

des écart-types des hy d’environ 3.4 mm.

Nous notons a cette occasion que les fissures observées atteignent parfois une profon-
deur de plusieurs centimetres dans le sol. Ces derniéres ont été évitées lors du prélé-
vement des échantillons de sol. Toutefois leur présence peut constituer une source de
dérive au modele a la surface du sol en période séche. En effet, la non prise en compte
des fissures dans la modélisation peut conduire & une sous-estimation des transferts

en phase gazeuse a la surface du sol. Ceux-ci étant amplifiés par des transferts hori-

zontaux sol-fissure.

4.5.3 Longueur de rugosité aérodynamique z;

Une bonne détermination de le longueur de rugosité aérodynamique 2, nécessite la
mesure des profils de vent dans la basse couche atmosphérique. En I’absense de telles
mesures, nous avons rencontré dans la littérature des alternatives plus simples, en
effet, il existe plusieurs relations empiriques reliant 2o & la hauteur moyenne des
aspérités de surface hg. Cependant la plupart de ces relations ont été établies pour
des surfaces bien rugueuses (Brutsaert ,1982) et risquent de pas étre applicables dans

le cas de notre expérimentation.
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Passerat et al, (1989) ont estimé un zo = 0.175 mm 3 partir de ’analyse des profils
de vent sur la méme parcelle que la notre et avec un état de surface similaire. Lors
de la mise au point du modéle nous ajusterons une longueur de rugosité z, & nos
données et nous la comparerons avec celle estimée par Passerat et al, (1989). Puis

nous donnerons son rapport avec la hauteur des aspérités de surface mesurée hg.

4.5.4 Masse volumique séche

Les résultats des mesures de masse volumique séche sont présentés par la figure 4.18.
Sur les cinq profils mesurés dans la couche travaillée, entre 0 et 20 ¢ de profondeur,
nous observons une variabilité spatiale assez importante. Celle ci peut engendrer une
variahilité dans les propriétés hydrodynamiques et thermiques du sol. Les résultats
obtenus entre 20 et 160 c¢m de profondeur sont en cohérence avec des mesures anté-
rieures effectuées par Witono et Bruckler (1989) sur le méme site et prése-tent une

faible variabilité spatiale.

Au sein du modele et pour chaque élément fini, nous utiliserons des masses volumiques

séches interpolées entre ces mesures.

masse volumique sache (g/cm3)

03.0 1.2 1.4 1.6 1.8
0.2} Bep—
x
-0.4 X
-5
€-06} *
S -
'§ -0.8¢ o moyenne sur 5 profils e
.,g x moyenne sur 2 profils -:-
5-1.0f ° un seul profil P,
2k ——  pius ou moins une fois °
i Fecart-type °
1.4} °
°
-1.6t °

Figure 4.18: masse volumique séche : les trais horizontauz correspondent a + [’écart-

type.
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4.5.5 Relation potentiel-teneur en eau massique ¥(w)

A défaut de mesures simultanées de teneur en eau et de potentiels dans une méme
couche de sol (cf4.4.1 et 4.4.4) nous utiliserons une relation : potentiel matriciel-teneur

en eau massique €tablie a partir des mesures de terrain et de laboratoire (figure 4.19)

Afin d’élargir la gamme des données expérimentales vers les faibles teneurs en eau des
mesures ont été effectuées sur des échantillons remaniés, avec la presse de Richard
pour des potentiels de 0 a 1000 m et des mesures d’équilibre en phase gazeuse pour

des potentiels de 1000 a 20000 m.

Deux relations analytiques du type proposé par Van Genuchten, (1980) ont été

ajustées aux points expérimentaux pour deux domaines de teneur en eau massique :

Ws —w 1 m
w; —w, (1 + (a\I')") (412)

w, : teneur en eau & saturation (g/g)
ou w, : teneur en eau résiduelle (g/g)
a (m™1), n et m: des coefficients numériques avec m = 1 — Letn > 1

n

Les parametres correspondant a ces relations sont présentés par le tableau 4.3.

w(g/g) entre 0.000 et 0.133 entre 0.133 et 0.275
ws(g/9g) 0.153 0.285
wr(g9/9) 0.000 0.000
a 0.0130 11.970
n 1.295 1.114

Tableau 4.3: les coefficients correspondant auz deuz relations de Van Ge-

nuchten utilisées
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108

4.5.6 La conductivité hydraulique apparente

Nous ne pouvons pas appliquer la méthode du plan de flux nul pour estimer k,p,(w),
car ce dernier se situe (cf 4.4.4) bien en dessous de la couche ot nous disposons des
mesures de teneurs en eau (0 & 20 ¢mn). (cf 4.4.1). Par contre, nous disposons des flux
de chaleur latente (LFE) a la surface du sol que nous avons calculés & partir du bilan
d’énergie (cf 4.2.9). En effet connaissant le flux d’évaporation & la surface du so] et
la variation du stock dans la couche 0 — 20 em nous pouvons calculer le flux d’eau

a différentes profondeurs dans cette couche. La figure 4.20 schématise ce principe de

calcul.
L’équation de conservation de masse entre la surface du sol et une profondeur z peut

s'écrire :

AS = —kypp(w) ( Ai(zw) _ 1) ~LE  (mm.j™) (4.13)

ou w est la teneur en eau massique, AS est la variation de stock d’eau, kpp(w)
est la conductivité hydraulique apparente (inclut les transferts liquides et gazeux)
et la seule inconnue de I"équation (4.13) et W(w) est obtenu & partir de la relation

potentiel-teneur en eau (cf 4.5.5).

Afin de minimiser les erreurs dans cette estimation, nous avons ignoré les données qui

correspondent aux journées sans mesure de flux de chaleur sensible.

Les résultats ainsi obtenus sont présentées a la figure 4.21, ils couvrent une gamme
de teneurs en eau massiques comprise entre 0.03 et 0.23 g/g et sont en cohérence
avec des mesures antérieures de conductivité hydraulique effectuées sur le méme site
(Chanzy, 1991) (figure 4.21). Nous avons ajusté un polynéme du quatrieme degré a

I’ensemble des valeurs estimées :

logio(kapp(w)) = a + b.w + c.w? + d.w® + e.w? (4.14)

avec a = —15.95; b= 117.82; ¢ = —1210.09; d = 5879.5; e = —9099.92.
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4.5.7 Le coefficient de diffusion gazeuse: D(9)

Nous avons repris une relation expérimentale entre le coefficient de diffusion et la
porosité libre & 'air (por,) ( Bruckler et al. 1989a ) . Cette relation a été établie
en laboratoire a partir de mesures du coefficient de diffusion gazeuse & 20 °C' sur

plusieurs sols de textures différentes :
D(6) = 0.229.107*(por, (§))%*4  (4.15)

la porosité por, étant calculée en fonction de la teneur en eau et en respectant le

retrait-gonflement du sol.

4.5.8 La conductivité thermique apparente: A()

Nous disposons des mesures horaires de températures & 13 niveaux de profondeurs
dans le sol et d’une condition de flux nul en bas des profils, nous avons donc appliqué
la méthode du stock thermique pour estimer la conductivité thermique apparente du
sol. Ensuite, nous avons ajusté une expression analytique polynomiale du geme degré

a ’ensemble des points. Celle ci est présentée & la figure 4.22.

2.0

O  estimations
-—— polynome ajusté

0.5

conductivité thermique apparente (W/m/K)
P

0.0 . . . . .
0.0 0.05 0.10 0.15 0.20 025 0.30

teneur en eau (cm3/cm3)

Figure 4.22: conductivité thermique apparente.
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4.6 Données isotopiques

4.6.1 Profils de deutérium et d’oxygéne-18 dans le sol

Nous présentons aux figures 4.23 et 4.24 les moyennes des profils mesurés en deutérium
et en oxygene-18 a différentes dates ainsi que les écart-types correspondants. Nous
constatons une variabilité spatiale assez importante avec des écart-types allant jusqu’a

3.7 °ho pour le deutérium et 1.9 °,, pour I'oxygene-18.

Vers la surface du sol les maxima journaliers en D et en 30 augmentent rapidement
pendant les premiers jours d’évaporation. Cette augmentation s’atténue avec le temps
et les compositions isotopiques tendent vers des valeurs limites d’enrichissement (6p =
—~23 %, et 680 ~ +5.5 %,). Ce n’est qu’a partir du 3 Aoit qu’on commence 3

observer un appauvrissement isotopique vers la surface du sol.

Jusqu’a 30 cm de profondeur, nous observons un minimum isotopique di & I'eau
d’irrigation qui avait un ép de —67.6 %, et un 6§80 de —9.45 °/,. Ce minimum s’en-
fonce légerement dans le sol et disparait progressivement avec le temps. L enfoncement
de ce minimum semble étre pour une part importante un résultat de la variabilité spa-
tiale. En effet, dans la couche du sol considérée (de 10 & 25 cm), les flux nets d’espéces

isotopiques lourdes sont généralement ascendants (cf 5.3.3).

En profondeur, les compositions isotopiques en deutérium et en oxygéne-18 ne
varient pas d’une maniere significative au cours de I’expérience. Nous les considérerons

constantes en fonction du temps (6p = —55.9 9/, et §'¥0 = —7.59 o)

A priori, nous pouvons lier la variabilité spatiale observée 4 deux principales sources

d’hétérogénéité :

o L'hétérogénéité dans les apports d’eau lors de lirrigation initiale. Celle ci peut s’ex-
pliquer d’une part par le ruissellement de ’eau vers les dépressions topographiques et
d’autre part par des éventuelles hétérogénéités d’aspersion d’eau. Ceci est confirmé
par le fait que les écarts types les plus grands coincident avec la couche de sol corres-

pondant a la frange d’eau infiltrée suite & Dirrigation.
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o L’hétérogénéité des propriétés hydrodynamiques du sol vis & vis de 'infiltration et

de I’évaporation.

e Par ailleurs, 'expérience menée en 1992 a montré que les variations & ’échelle horaire
de la teneur en isotopes a la surface du sol sont tres importantes. En effet, nous avons
observé des amplitudes jour-nuit atteignant les 8.5 9, en 80 (figure 4.25). Ainsi,

une irrégularité dans les heures de prélévement peut traduire une variation d’origine

temporelle.

4.6.2 Relations deutérium—oxygéne 18

A la figure 4.26 nous avons présenté les teneurs en deutérium en fonction des teneurs
en oxygene-18 pour différentes profondeurs dans le sol. Les relations D — 80 ainsi
obtenues pour les différents jours de prélevement restent difficiles & interpréter. En
effet, Celles ci traduisent & la fois des phénomeénes de mélange, d’évaporation, de

condensation et de variabilité spatiale. Cependant nous pouvons constater les points

suivants :

o L'eau pré-existante, qui alimente le sol par le bas, est en général d’une origine plus
riche en isotopes que ’eau d’irrigation et sa composition en isotopes correspond 3

celle observée en bas des profils (cf 4.6.1).

e Au fur et & mesure que I'évaporation progresse, I’eau pré-existante remplace celle
d’irrigation par le bas du profil et 'ordonnée & 1’origine des trongons de droites d’éva-
poration augmente et passe du ép de I’eau d’irrigation au ép de 1'eau pré-existante.
Les déphasagés observés par rapport & cette cinétique sont probablement dus 3 la
variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques du sol et des états hydriques et

1sotopiques initiaux.

® La superposition des phénomenes cités ci-dessus et du mélange des eaux de surface
avec les eaux de condensation de vapeur d’eau atmosphérique rend la quantification
de I'effet du fractionnement cinétique (cf 1.1.5) sur la pente des droites d’évaporation
difficile. Cependant, nous notons bien une tendance 3 la diminution de la pente 20p

au cours du temps, révélant une part croissante des phénoménes d’ordre cinétique.
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4.6.3 Deutérium et oxygéne-18 dans ’atmosphére

Les compositions isotopiques en deutérium et en oxygene-18 observées dans la vapeur
d’eau atmosphérique lors de I’expérience complémentaire de 1992 sont présentées aux
figures 4.27 et 4.28. Elles sont comprises entre —100 et —80 %, pour le deutérium et
entre —20 et —10 °/,, pour l'oxygéne-18.

Des modélisations antérieures (Barnes et Allison, 1983; Mathieu, 1993) ont montré
que le comportement des isotopes (D et '®*Q) dans le sol est faiblement sensible &
leur composition dans 'atmospheére. Dans un premier temps, nous prenons comme
conditions aux limites isotopiques dans I’atmosphére des compositions isotopiques
constantes au cours du temps (§3™ = —88 9/, et %% = —14 °/,). Si le modéle s’avere
assez sensible a ces conditions, nous pourrons éventuellement affiner ces derniéres en

les introduisant sous la forme de fonctions ”splines”.
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Chapitre 5

Validation du modeéle couplé

5.1 Introduction

Dans le deuxieme chapitre, nous avons présenté les équations de transferts d’eau,
de chaleur et des isotopes stables de ’eau qui sont & la base de notre modele. Les
coefficients de transferts ainsi que les caractéristiques hydrodynamiques et thermiques
relatifs & ces équations ont été donnés au chapitre 4.

Dans ce chapitre, nous décrivons briévement les conditions aux limites et initiales
ainsi que la discrétisation spatiale et temporelle utilisées pour la mise en oeuvre du

modele proposé. Ensuite, nous passons 4 la validation de ce dernier.

5.2 Mise en oeuvre du modeéle

5.2.1 Caractéristiques numériques

Le systeme modélisé se compose de la couche atmosphérique située entre 0 et 1 m
d’altitude et de la couche du sol comprise entre 0 et 1 m de profondeur.
Nous avons découpé le sol en un ensemble de 171 éléments finis avec des longueurs

allant de 10 g en surface jusqu’a 1 cm en profondeur.
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Les pas de temps utilisés dépendent de la rapidité de convergence de la résolution des
équations différentielles {cf 2.2.1.D), il varient entre 5 et 100 s en temps normal et

peuvent atteindre des centiemes de secondes en cas de pluie.

5.2.2 Conditions initiales et aux limites

Les conditions initiales utilisées sont les profils de potentiel, de température et d’oxy-
gene 18 ou de deutérium observés le 12 Juillet 1990. Le profil initial de potentiel est
issu des mesures d’humidité de 0 & 20 cm et des mesures tensiométriques de 20 4 1
m. Les éléments finis se situant entre les cotes de mesure sont initialisés par inter-

polation. Les potentiels et les teneurs en isotopes entre 0 et 0.5 cm sont obtenus par

extrapolation.
Les conditions aux limites dans ’atmosphére sont :

e pour le transfert d’eau et de chaleur: les mesures de pression partielle de vapeur
d’eau (Pva(t)), de température (T,(t)) et de vitesse de vent (U,(t)) effectuées & une
altitude de 1 m. Ces dernieres sont fournies & tout instant au modele par interpolation
entre les mesures horaires.

e pour le transfert des isotopes : une composition isotopique constante qui correspond
a la moyenne des mesures de teneur en '*0 ou en D dans la vapeur d’eau atmosphé-
rique a 1 m d’altitude (cf4.6.3). La faible sensibilité du comportement des isotopes
dans le sol a la teneur de ces derniers dans la vapeur d’eau atmosphérique (Barnes et

Allison, 1983) nous permet de simplifier ainsi cette condition aux limites (cf.4.6.3).

Les conditions aux limites en profondeur (1m) sont :

e pour le transfert d’eau et de chaleur: les évolutions mesurées de potentiels et de
températures au cours du temps. Le potentiel a 1 m de profondeur varie lentement au
cours de I'expérience, ce qui nous permet d’interpoler entre les mesures pour l’avoir
a tout instant.

e pour le transfert des isotopes: une concentration constante en isotopes qui cor-
respond & un é6p = —55.9 9%, ou un §'®0 = —7.59 °/,. Ce choix se justifie par les

faibles variations de teneur en isotopes observées en profondeur (cf4.6.1).
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5.3 Aspect hydrique et énergétique

5.3.1 Phase de calage
5.3.1.A Calage de la conductivité hydraulique k(w)

Il s’agit du principal parameétre & caler. En effet, la conductivité hydraulique k(w) qui
sert d’entrée au modele concerne les transferts d’eau en phase liquide seulement, alors
que nous ne disposons que de I’estimation de la conductivité hydraulique apparente
Rapp(w) (cf 4.5.6) qui cumule les transferts en phase liquide et ceux en phase gazeuse.

Nous nous attendons donc & ce que la conductivité calée soit inférieure & kapp(w).

Période de calage: nous avons choisi une période de calage de 11 jours allant du 12
au 22 Juillet 1992. En effet, cette période est marquée par des cinétiques hydriques

de forte amplitude et constitue une référence intéressante pour le calage de k(w).

Procédure de calage: le calage a été effectué sur les coefficients d’un polynéme
du quatrieme degré en partant de la relation k,,,(w) (cf 4.5.6). Ce calage a été fait
a 'aide d’un programme d’ajustement non linéaire en minimisant les écart entre les
teneur en eau calculées et celles observées dans les premiers 20 cm du sol. En effet,

c’est dans cette couche qu’existent les variations les plus importantes de teneur en

eau.
Résultats du calage: I'expression analytique de k(w) obtenue est la suivante :
logio(k(w)) = —16.0 + 61.92 — 296.52% + 996.723 — 912.124 (5.1)

La figure 5.1 montre que la conductivité calée se situe en dessous du nuage des points
correspondant aux estimations de la conductivité hydraulique apparente Kyp,,(w).
L’écart constaté est plus important pour les faibles teneurs en eau. En effet, ce sont
les estimations de k,p, correspondant aux humidités les plus faibles qui traduisent la
participation la plus importante de transferts gazeux.

La conductivité calée est donc en cohérence avec les estimations de kap, €t permet
de simuler d’une maniére satisfaisante nos données expérimentales. Les comparaisons

modele-expérience de tous les paramétres mesurés pendant la période de calage sont

présentées aux figures 5.2 & 5.8
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Figure 5.1: conductivité hydraulique ajustée.

5.3.1.B Calage de la longueur de rugosité aérodynamique: z

En ’absence de mesure de longueur de rugosité aérodynamique zo (cf4.5.3), nous
P’avons calé a l’aide du modeéle en minimisant les écarts entres les flux d’eau et de
chaleur calculés et ceux mesurés & la surface du sol . Le calage a conduit & un 2z, =
0.14 mm. Ce qui correspond a une parcelle assez lisse en surface (cf 4.5.2)

La valeur calée est comparable avec celle utilisée par Passerat et al., 1989. Ces derniers

ont utilisé un 2z = 0.175 mm pour la méme parcelle que la notre et avec des conditions

de surfaces similaires.

5.3.2 Phase de validation

La période de validation s'étend sur les 38 jours suivant la période de calage: du 23
Juillet au 29 Aotit 1992.
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5.3.2.A Validation sur les teneur en eau:

A défaut de mesures de teneurs en eau au dela de 20 cm de profondeur, la comparaison
modele-expérience sur ce parametre est faite dans la couche de 0 4 20 cm. La figure 5.2
montre les évolutions des humidités volumiques calculées et mesurées aux cotes 0.5.
2.5, 8.5, et 12.5 cm dans le sol. Nous constatons que le modeéle simule d’une maniére

satisfaisante la cinétique globale des teneur en eau dans la couche considérée.

Le modele surestime la teneur en eau de surface en période séche (figure 5.2 et 5.4).
Ceci peut étre attribué a la non prise en compte de l'effet des fissures (cf4.5.2) et
de celui de la turbulence atmosphérique sur les transferts gazeux dans la couche
surperficielle du sol. En effet, ces derniers pourraient augmenter la part gazeuse dans

les transferts d’eau et permettre ainsi au modele de simuler des surface plus seches.

Nous remarquons aussi que le modéle ne simule pas parfaitement la recharge d’eau
dans les couches profondes du sol suite & la pluie du 14 aofit. Ce qui peut s’expliquer
par la non prise en compte des fissures qui, en cas de pluie suffisament intense, per-
menttent un écoulement rapide des eaux d’infiltration vers les horizons profonds.La
régression linéaire: 6 observées - § calculées posséde une pente de 1.136, une ordonnée
a l'origine de —0.027 et un coefficient de corrélation de 0.986 (figure 5.4).

5.3.2.B Validation sur les températures:

La comparaison des évolutions des températures calculées et mesurées 4 0,2,5 et 20
cm de profondeurs dans le sol (figure 5.3 et 5.5) montre que le modéle reproduit assez

bien les variations de 'amplitude jour-nuit de la température.

Un écart systématique de 2 & 3°C est constaté en profondeur. Cet écart peut étre lié &
une sous-estimation de la conductivité thermique ou de la capacité calorifique du sol.
Cependant, 'ensemble des écarts observés ne sont pas trés important et ne devraient
pas avoir des conséquences significatives sur le développement des profils isotopiques
dans le sol (cf 1.2.3.B).
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5.3.2.C Validation sur les termes du bilan d’énergie

Rayonnement net: Le modeéle reproduit d’une maniére globalement satisfaisante
les flux mesurés de rayonnement net (figure 5.6.a). Les écarts les plus importants
(sousestimation) apparaissent en début et en fin de journée (figure 5.8.a). Cequi met
en cause la relation (@) utilisé comme albedo du sol. Le modele sousestime également
le rayonnement net suite au dernier événement pluvieux (25 aoiit) ot la hauteur de

pluie correspondante a probablement été sous-estimée.

Flux de chaleur dans le sol: La comparaison modele-expérience des flux horaires
de chaleur dans le sol G montre que le modele simule assez bien ces derniers (figure
5.6.b). La régression linéaire correspondante (figure 5.8.b) posséde une pente de 0.976,

une ordonnée a l'origine de 5.37 W/m? et un coefficient de corrélation de 0.963.

Flux de chaleur sensible: La comparaison modele-expérience des flux horaires de
chaleur sensible (figures 5.7.a et 5.8.c) montre des divergences qui s’expliquent par le
fait que la parcelle de sol étudiée ne remplit pas parfaitement les conditions nécessaires
pour la mesure du flux de chaleur sensible. En effet, celle ci est assez petite pour que
I'effet des parcelles voisines se fasse sentir sur les mesures. Les principaux écarts entre

les mesures et la simulation apparaissent dans les deux situations suivantes :

e Au début de I'expérience quand notre parcelle était plus humide que celles qui les

entourent.

e Lors des passages des forts mistrals ot I'effet des parcelles et obstacles voisins est

important (cf 3.2.3.B).

Toutefois, la correlation entre les mesures et les estimations d’une part et les calculs

d’autre part reste assez importante (r = 0.925)(figure 5.8.c)

Flux de chaleur latente : Nous disposons de I’estimation du flux de chaleur latente &
partir du bilan d’énergie (cf 4.3.2.C). Les écarts constatés dans les cas du rayonnement
net et du flux de chaleur sensible se répercutent sur la comparaison modéle-estimation
des flux d’évaporation (figures 5.7.b et 5.8.d). Cependant sur I’ensemble des flux
horaires de chaleur latente, le coefficient de corrélation est égal 4 0.91 et la pente de

la droite de régression est égale & 0.84
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5.3.3 Décomposition des flux d’eau dans le sol

Afin de mieu comprendre 1’évolution des profils isotopiques, il semble utile d’étudier

la dynamique la décomposition des flux d’eau liquides et gazeux dans le sol.
Le modele simule les flux d’eau suivant :

o flux d’eau liquide liés aux gradients hydriques.
o flux d’eau vapeur liés aux gradients hydriques.
e flux d’eau liquide liés aux gradients thermiques.

o flux d’eau vapeur liés aux gradients thermiques.

La figure 5.9 montre la contribution de ces différents types de flux au flux d’eau to-
taux a I’échelle horaire dans les huits premiers centimétres du sol pendant la journée
du 27/07/90 que nous pouvons considérer représentative de la période séche. La, dy-
namique des flux vers la surface du sol est trés importante avec une absence totale
d’états hydriques stationnaires. En dehors des deux premiers centimétres du sol, ot
les flux vapeur apparaissent, c’est les flux d’eau liquide liés aux gradients hvdriques
qui regnent sur toute la profondeur du profil. Les flux d’eau liquides liés aux gradients

thermiques sont négligeables par rapport aux trois autres (figure 5.9).

La figure 5.10.a montre I’évolution au cours du temps des trois principales compo-
santes du flux d’eau total a la surface du sol. Plus celle ci devient séche plus les flux
gazeux prennent de I'importance, ils vont juqu’a contribuer & plus de 70% dans le

flux total d’évaporation en période séche (figure 5.10.b).

A partir d’un. centimeétre de profondeur, la résultante des flux vapeur est dominée
par les flux vapeur liés aux gradients thermiques. Ces derniers, généralement de sens
contraire a I’évaporation, transportent de la vapeur d’eau appauvrie en isotopes lourds
vers le bas. Ceci peut expliquer en partie le maintient relatif des minima isotopiques

observeés lors des premiers jours d’évaporation (cf4.6.1).
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Figure 5.9: les profils horaires des différents fluz d’eaw dans les 8 premiers centimétres

du sol correspondant a la journée du 27/07/90.



00S oov 00e 00c 001 0
T T .ﬁl(__o —:..w..

1 L-v0L.G-

124~0Lb-

dnadeaxny [~ 7] 14v0L.g-
XNE)o} Xnjj

14~v0t.c-

14~v0L-

-40

IAVARVARVARVA \V\/ <k<i<_.r{ RV IVIAVIAVIAV AV

V 9 ) 9 ) & s ) 3 O ] S N %] O %] . 1% S ) L N~
o/Wq o/%v o/wo ..../%h 0/00 0/00 o/o( o/.mv O/MU o ..Mv o/wa o/w.. o/@/. o M& o/%~ O/W. o ..mu c/..%b O/MAA o/MG o/oo 0/00 O/OA o\e ] I~OL.2

1401

(o]
“ (seanay) sdwe)

00s 0104 0oe 00¢ 00} 0

£~v0L.9-

14~v0L.S-

14~v0L.b-

sanbupAy siuaipesb xne o)) snedeaxng - — — 1z~0l.8-
sanbjwiey) sjueIprlb xne a)| inadea xnjy  -------
sanbupAy sjuaipeib xne sy apnby xny ——

14~v0lL.2-

14~v0l-

10

14~0l

- L~v01,2

a la surface

S/L)

(

s/W)

(

Figure 5.10: (a) évolution en fonction du temps des différents fluz d’eau
du sol. (b) part des flur gazeuz dans le fluz d’eau total d la surface du sol.



134

5.3.4 Conclusion sur ’aspect hydrique et énergétique

Pour notre propos, le modéle de transfert d’eau et de chaleur reproduit d’une ma-
niere acceptable le comportement hydrique et thermique du sol. Les écarts modéle-
expérience rencontrés ne sont pas majeurs et traduisent un fonctionnent physique

cohérent du systeme modélisé.

Nous disposons donc du support théorique nécessaire & la modélisation du transfert
des especes isotopiques de I’eau. En effet, cette derniere va s’appuyer & chaque instant
sur les teneurs en eau, les températures, la décomposition des flux simulés par le

modeéle de transfert d’eau et de chaleur.

5.4 Aspect isotopique

5.4.1 Essai de validation sur la base du modéle proposé

Sur la base des parameétres isotopiques présentés au chapitre 2 (cf.2.3.1.C) et en
utilisant une tortuosité 7 = 0.4 pour notre sol (dans la littérature les auteurs utilisent
des valeurs allant de 0.1 jusqu’a 0.5 pour les sols argileux) nous avons tenté une

premiere comparaison modele-expérience dans le cas du deutérium.

La comparaison des profils de deutérium simulés avec ceux observés au bout de 6 et
11 jours d’évaporation (figure 5.11) montre des dissemblances importantes entre les
deux. Il apparait donc nécessaire de situer et de quantifier les origines de discordances
entre observations et mesures. Nous envisagerons dans ce qui suit quatres sources de

génération des écarts entre modele et expérience:
e La connaissance du profil isotopique initial (t=0).

e Le forcage atmosphérique isotopique (la connaissance de la teneur en isotopes dans

I'atmosphere a tout moment).

¢ L'estimation des flux isotopiques d’origine diffusive dans les phases liquide et gazeuse

et le role du fractionnement isotopique cinétique en surface.

e L’estimation des flux isotopiques d’origine convective en phase liquide et gazeuse.
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Le sens de chacune de ces origines possibles des écarts est bien différent d’un cas &

I'autre:

¢ En ce qui concerne la méconnaissance du profil isotopique initial, elle est essen-
tiellement liée a la grande variabilité spatiale des profils isotopiques déja soulignée,

et a un sous échantillonnage qui conduit a une forte indétermination relative & cette

situation initiale.

¢ Dans le cas du forgage atmosphérique, rappelons que nous ne disposons que d’une
estimation moyenne (supposée constante au cours du temps) de la teneur isotopique
atmosphérique a 1m d’altitude. D’une part cette estimation moyenne peut étre en-
tachée d’une erreur systématique (effet année), d’autre part, nous n’avons pas pu

prendre en compte le détail de des fluctuations de la concentration en isotopes lourds

au cours du temps.

Soulignons, enfin, que ces deux aspects (situation initiale et forcage atmosphérique)
ne mettent pas en cause le modele lui méme, mais plutdt ses conditions d’application
ou la connaissance des entrées du modéle.

Dans le cas des flux isotopiques diffusifs et convectifs, le modéle proposé peut direc-

tement étre remis en cause:

¢ En ce qui concerne les flux diffusifs, les effets des formulations choisies pour les

coefficients de diffusion en phases liquide et gazeuse doivent étre évalués.

¢ En ce qui concerne les flux convectifs, toute remise en cause du modele & travers
les profils isotopiques calculés reviendrait & remettre en cause la partie ” Transferts

de masse” du modéle proposé, directement utilisée par la modélisation des flux isoto-

piques convectifs.

La durée de simulation consacrée & cette étude de sensibilité est de 11 jours (du
12/07/90 au 23/07/90). Nous présentons d’une part I'effet des différents parametres
sur les profils simulés et d’autre part la comparaison de ceux ci avec les observa-
tions expérimentales du 18 et 23/07/90. Les profils simulés représentent les moyennes
(pondérées par les volumes) des compositions isotopiques dans les éléments finis cor-

respondant aux pas de prélévements des échantillons de sol.
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5.4.2 Sensibilité i la situation initiale

Les figures 5.12.a et 5.12.b montrent effet du profil isotopique initial (t=0) sur [’évo-
lution ultérieure des profils isotopiques calculés (6 jours et 11 jours). Dans le premier
cas (figure 5.12.a), le profil initial est davantage étalé vers le bas (5 a6 cm). Dans le
second cas, le profil initial de deutérium est nettement plus étalé vers la profondeur

(15 cm environ) et pourrait correspondre & un site local bien irrigué ayant déja subit

un début d’évaporation.

Les simulations montrent que les effets liés & la situation initiale sont considérables.
Dans le premier cas (figure 5.12.a), des écarts d’au moins 5 °ho sur des épaisseurs de
I'ordre de 15 cm peuvent étre mis en évidence. Par ailleurs, tout se passe comme si le
profil initial conditionnait fortement toute I’évolution ultérieure de la forme des profils
isotopiques successifs. Ceci est encore plus clairement illustré par la figure 5.12.b pour
laquelle les deux évolutions des profils isotopiques n’ont rien & voir I'un avec |'autre:

e Dans le cas observé, ’évolution isotopique affecte les dix premiers centimetres du
profil de fagon importante avec un effet majeur lié & I’évaporation et I’enrichissement
en surface.

e Dans le cas simulé, les évolutions affectent essentiellement la zone située sous la

surface (10 & 30 cm), avec un effet probablement lié¢ aux flux convectifs et diffusifs en

phase liquide.

Au total, les effets liés a la situation initiale sont trés importants. Ils condition-
nent toute I’évolution ultérieure des profils isotopiques qui resulte finalement de Ia
conjonction entre le profil isotopique initial et l'importance relative des différents
flux de masses (convectifs et diffusifs en phase liquide ou gazeuse) répartis selon la
profondeur. Les conséquences de cette forte sensibilité & ’état 1sotopique initial sont

immeédiates :

e D’une part, I’échantillonage isotopique in situ doit s’adapter & la variabilité spatiale
rencontrée. Dans notre cas, des échantillonnages plus nombreux aurait été nécessaires.

e D’autre part, nous pouvons méme nous demander si le modéle proposé peut étre
validé dés qu’une incertitude forte peése sur ’estimation du profil isotopique initial.
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e Enfin, il ne faut perdre de vue que toutes les études de sensibilité proposées par la
suite sont conditionnées par le choix d’une situation initiale particuliére. Une autre

réalisation de celle ci aurait pu conduire éventuellement & des conclusions différentes.

5.4.3 Sensibilité liée au forcage atmosphérique

La figure 5.13 fournit un exemple de sensibilité de ’évolution des profils isotopiques
dans le sol au changement de forgage atmosphérique (6™ = —80, —88et — 100 %,).
Dans 'ensemble, il apparait que cet effet atmosphérique intervient de facon notable
(différences de l'ordre de 10 %, & lcm de profondeur au bout de 11 jours), mais

localisée sur les premiers centimétres (0 & 5 cm).

Cet effet ce traduit essentiellement par un moindre enrichissement & proximité de la
surface quand Patmosphere s’appauvrit en isotopes, ceci étant lié aux gradients iso-
topiques sol-atmosphere qui conditionnent les flux isotopiques au dessus de la surface
du sol. Au total, cet effet notable reste modéré malgré tout et, contrairement 3 la
situation isotopique initiale, semble affecter essentiellement les horizons superficiels
du sol. Sous réserve de vérifications complémentaires cet effet ne semble pas pouvoir
expliquer a lui seul des différences importantes entre modele et observations pour les

couches de sol sous-jacentes (10 & 30 cm par exemple).

5.4.4 Sensibilité liée aux phénomeénes diffusifs

Coefflicient de diffusion en phase liquide: nous exprimons le coefficient de dif-
fusion effective des especes isotopiques de I’eau de la maniére suivante (cf 2.3.1.C):
«] l q
D =76,D' + Aa— (5.2)
!
T =tortuosité du sol.
0i=teneur en eau volumique en phase liquide.
avec D' =coefficient d’autodiffusion de I’eau liguide (m2.s~1).
A=dispersivité hydrodynamique (m).
q=fluz d’eau liquide (m.s7!).
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Nous notons ici, que pendant la période des simulation choisie le poids du terme
dispersif reste assez faible devant celui du terme diffusif. En effet les pluies intervenues

dans cette période sont de faibles hauteurs et intensités (cf 4.2.1).

Dans I’ensemble (figure 5.14.a), les effets du coefficient de diffusion en phase liquide
restent limités ( 2 %, d’écart au maximum pour les valeurs de Dyt choisies) méme
dans la zone de 10 a 20 cm relativement humide et dans laquelle la diffusion en phase

liquide peut jouer un réle important. Par ailleurs, avec des coefficients de diffusion

croissants, nous constatons que:

o Les irrégularités du profil initial ont tendance a s’atténuer plus rapidement.
e Le deutérium qui s’accumule a la surface diffuse plus vite en profondeur. Par consé-
quence les gradients isotopiques sont plus faibles vers la surface du sol et les échanges

avec 'atmosphere diminuent.

Nous constatons que dans les limites raisonnables de la turtuosité du sol T un éventuel

calage de D}! ne permettra pas d’améliorer les résultats.

Coefficient de diffusion gazeuse: pour la diffusion d’une espéce isotopique i de
'eau dans la phase gazeuse, nous utilisons le coefficient suivant :
D‘U

@ /D7) o9

Dy = f(6)
f(8)=fonction de forme qui dépend de la porosité libre & l’air et des caracté-
ristiques morphologiques du miliev (cf 4.5.7).

D? =coefficient de diffusion de vapeur d’eau dans Uair (m?.s71).
D? =coefficient de diffusion de vapeur de H,'30 ou HD'O dans Uair (m?.s71).
n = 0.67 + 0.33¢"57 ) caractérise le fractionnement isotopique cinétique, n

tend vers I quand le sol devient trés sec (cf 2.3.1.C).

avec

Nous avons effectué des simulations pour trois valeurs de D;¥ ainsi que pour le cas
ou n=0.67. Ce qui correspond uniquement & la diffusion moléculaire sans présence de

conditions virtuellement statiques.
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Nous notons tout d’abord que I’effet du fractionnement isotopique cinétique par dif-
fusion gazeuse dans le sol n’est pas trés important (écarts inférirurs a 1 °/, en surface
pour 11 jours d’évaporation, profil non reporté sur la figure 5.12.a) et n’explique pas

les écarts observés entre les mesures et les calculs.

Contrairement a la diffusion en phase liquide, qui est trés faible vers la surface du sol
en période seche, la diffusion en phase gazeuse y devient importante (figure 5.14.b).
Selon qu’on se situe au dessus ol au dessous du maximum d’enrichissement isotopique

(pic) 'augmentation de DY a les effets suivant :

® Au dessus du pic, elle augmente ainsi les échanges isotopiques avec ’atmosphére et
contribue donc a appauvrir en isotopes lourds la couche superficielle du sol.
¢ Au dessous du pic, elle joue avec une moindre importance le méme réle que D} en

accélérant la diffusion des isotopes lourds vers la profondeur.

Fractionnement cinétique a la surface du sol: la vapeur des especes isotopiques
lourdes de I’eau a la surface du sol concernée par les échanges atmosphériques turbu-

lents (cf 2.3.2) est affectée par le coefficient de fractionnement cinétique suivant :

D*\"
ay = (D_:’) (5.4)

ou n varie entre 0.5 et 0.67 en fonction de la vitesse de frottement du vent de la

maniéere suivante (cf 2.3.1.C):
n=0.5+0.17¢ %/ (5.5)

ol ux est la vitesse de frottement et u*' est la vitesse de frottement & partir de

laquelle n prend la valeur de 0.5.

Pour ce parameétre nous comparons les cas extrémes: n = 0.5 et n = 0.67 avec la
formulation que nous utilisons (figure 5.15). Les résultats montrent que la sensibilité
du modele & n est assez modérée. Elle affecte sur tout I’enrichissment isotopique & la
surface du sol. Nous constatons que notre choix de I’exposant n ne peut pas expliquer

les écarts observés entre les mesures et les simulations.

Au total, les coefficients de diffusion en phase liquide et gazeuse jouent un réle limité

et conforme a ce que ’on pouvait prévoir: le coefficient de diffusion en phase liquide
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peut intervenir dans des couches assez humides en profondeur (jusqu’a 20 cm dans le
cas de notre situation initiale), tandisque le coefficient de diffusion en phase gazeuse
intervient essentiellement dans les horizons superficiels de formation du mulch.

Cette faible sensibilité est également vraie pour le coefficient de fractionnement iso-

topique cinétique qui ne peut a lui seul rendre compte des écarts entre modele et

expérience.

5.4.5 Sensibilité aux flux convectifs liquides (¢;) et gazeux

(gv)

Nous avons tenté de mener une étude assez compléte de la sensibilité des profils
isotopiques aux flux convectifs. Pour cela, nous avons choisi d’imposer aux flux liquides
(@) et gazeux (q,) (Equation (2.41) cf 2.3.1.D) calculés par le modéle de transferts
de masse, des petites fluctuations avant introduction de ces flux dans le modéle de

transport isotopique. Nous allons ainsi comparer les situations suivantes légérements

différentes les unes des autres:

(a) 100%.q;, 100%.q, (référence non modifiée)

(b) 101%.q;, 100%.q, (modification de ¢; uniquement)
(c) 99%.q;, 100%.¢, (modification de ¢; uniquement)
(d) 100%.q;, 95%.¢, (modification de g, uniquement)
(e) 100%.¢1, 105%.¢, (modification de ¢, uniquement)

Pour chacun des cas de (a) & (e), nous présenterons les graphiques de synthése sui-

vants:

(i) Profils isotopiques en '*0 et D de 0 & 350 cm de profondeur et du 18/07/90 au
08,/08/90.

(i) Comparaison globale dans un repere §p/8'%0 des points calculés et observés
(toutes profondeurs et dates confondues).

(iii) Comparaison date par date dans un repére §p/6'80 des points calculés et obser-

vés (toutes profondeurs confondues).
(iv) Comparaison globale des valeurs observées et calculées pour le deutérium et

Poxygene 18 (comparaison par rapport & la premiére bissectrice).

Ces différentes représentations nous permettent d’appréhender de fagon synthétique

Peffet des flux convectifs.
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& En ce qui concerne la situation de référence (figures 5.16 et 5.17), Nous constatons
que ia simulation rend imparfaitement compte des observations faites sur les profils
isotopiques mesurés. Dans le cas de 'oxygéne 18, nous observons en effet un biais de
'ordre de I a 2 %., et dans le cas du deutérium, tout se passe comme si des le départ,
il y avait une surestimation de la teneur isotopique calculée par le modéle.

Au vu des paragraphes précédents, nous pensons qu’'une partie importante de cet
écart pourrait étre liée & une mauvaise connaissance de la situation initiale. Ceci dit,
les ordres de grandeur calculés restent cohérents, et ceci est confirmée par 'adéquation
globale entre observation et modélisation dans les repéres 6p/6'%0 (figure 5.18). En
effet, quelque soit la date, nous constatons que les relations expérimentales sont assez
bien restituées par le calcul. De méme, les figures 5.31.a et 5.32.a montrent que, en
moyenne, le calcul restitue des résultats faiblement biaisés, et pour lesquels la variance

résiduelle est inhérente a la variabilité spatiale du site expérimental.

¢ Dans le cas ou 'on fait varier les flux en phase liquide (figures 5.19 & 5.24), nous
constatons que les effets obsevés sont considérables. Des fluctuations faibles de g
de I'ordre de 1% modifient notablement les profils isotopiques calculés au cours du
temps, et ceci est vrai pour chaque espéce isotopique.

Dans ce contexte, nous pouvons remarquer que ’oxygene 18 apparait comme une
véritable "loupe grossissante” particuliérement sensible & toute fluctuation du flux
convectif liquide. Conformément & cette sensibilité, nous constatons évidement des
répercussions sur les différents indicateurs de comparaison choisis : la figure 5.31.a,b,c
montre que la pente observés/calculés pour 'oxygéne 18 prend respectivement les
valeurs 1.19,1.08 et 0.95 lorsque ¢; p vaut 100%.q;, 99%.g;et101%.¢; respectivement.

De méme, ces valeurs sont respectivement 0.83,0.86 et 0.78 pour le deutérium (figure

5.32.a,b,c).

¢ En ce qui concerne les flux en phase gazeuse (figures 5.25 & 5.30), les effets obser-
vés sont également importants : Une modification sensible des profils isotopiques (en
surface) apparait pour des fluctuations modérées des flux convectifs gazeux.

L'importance plus faible en général des flux gazeux par rapport aux flux liquides
atténue cette sensibilité par rapport aux flux convectifs liquides et la limite vers les
couches de surface. La pente des droites de régression entre les valeurs observées et
calculées en deutérium passe ainsi de 0.83 a 0.96 (figure 5.32) lorsqu’on passe du

scénario 100%.q;, 100%.¢, au scénario 100%.q;, 105%.q,
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Figure 5.17: comparaison modéle-expérience des profils de deutérium date par date,

scénario : 100%.q;, 100%gq, -
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Figure 5.18: comparaison modele expérience des relations oxygene 18-deutérium pour
le scénario: 100%.¢;,100%.q,



Etude de sensibilité aux flux convectifs liquides et gazeux

Sensibilité aux flux convectifs liquides

99%.q1, 100%.¢,||101%.q;, 100%.gq,
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Figure 5.19: comparaison modéle-ezperience des profils d’ozygéne 18 date par date,

scénario : 99%.q;, 100%gqs, .
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Figure 5.20: comparaison modéle-ezpérience des profils de deutérium date par date,
scénario : 99%.q;, 100%q,.
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Figure 5.21 : comparaison modele expérience des relations oxygéne 18-deutérium pour

le scénario: 99%.q;,100%.q,
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Figure 5.22: comparaison modéle-ezpérience des profils d’ozygéne 18 date par date,
scénario : 101%.q;,100%q, .
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Figure 5.23: comparaison modele-expérience des profils de deutérium date par date,
scénario : 101%.¢q;,100%g, .
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Figure 5.24: comparaison modele expérience des relations oxygéne 18-deutérium pour
le scénario: 101%.q;,100%.q,



Etude de sensibilité aux flux convectifs liquides et gazeux

Sensibilité aux flux convectifs gazeux

100%.q1, 95%.¢, {|100%.q;, 105%.q,
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Figure 5.25: comparaison modéle-ezpérience des profils d’orygéne 18 date par date.

scénario : 100%.q;, 95%q,,.
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Figure 5.26: comparaison modéle-ezpérience des profils de deutérium date par date,
scénario : 100%.q1, 95%q, .
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Figure 5.27: comparaison modéle expérience des relations oxygene 18-deutérium pour
le scénario: 100%.¢;,95%.q,
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Figure 5.28: comparaison modéle-expérience des profils d’ozygéne 18 date par date

scénario : 100%.¢q;, 105%q, .
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Au total, les ordres de grandeurs calculés sont tout & fait cohérents par rapport aux
observations, et nous constatons une forte sensibilité aux flux d’origine convective.
Ceci nous renvoie a la connaissance la plus précise possible des propriétés hydrody-

namiques et de diffusion en phase gazeuse du sol considérée.

5.4.6 Conclusion partielle

Le modéle est-il validé? Est il validable dans les conditions de ’éxperience ? Les 1é-
ponses a ces questions doivent rester prudentes. Nous avons montré que deux facteurs
jouaient un role prépondérant dans la prévision de ’évolution des profils isotopiques

au cours du temps: la situation initiale, et les flux convectifs liquides et gazeux.

La connaissance de la situation initiale nous renvoie & un probléme d’échantillonnage.

Dans notre situation de forte variabilité spatiale. cet aspect est tout & fait central.

En ce qui concerne les flux convectifs, nous avons vu la grande sensibilité du modele a
ceux-ci. Cet aspect peut étre vu aussi bien comme un avantage (le tracage isotopique
constitue un outil tres précis de connaissance des flux d’eau), et une limite (toute

erreur sur les flux convectifs peut entrainer une propagation d’erreur considérable sur

les flux isotopiques).

Finalement, un tel modele n’est probablement validable et validé que de facon sta-
tistique, c’est a dire en integrant toutes les sources de variations possibles et en

confrontant la gamme des réponses observées avec la gamme des réponses simulées.
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CONCLUSION GENERALE

Dans ce travail, nous avons proposé la mise au point et I'évaluation d’un modéle
de prévision des flux des espéces isotopiques lourdes de ’eau (H3B0 et HD'™0) 3
I'interface sol atmosphére, en conditions d’évaporation ou d’infiltration.

L’analyse bibliographique faite sur le sujet nous a montré que cette problématique
était au coeur de recherches actuelles, mais que les travaux menés depuis une décennie
environ manquaient en général d’un cadre conceptuel unifié, permettant de traiter le
probléme dans sa généralité et dans sa complexité. En effet, la plupart des cas traités
renvoient & des situations expérimentales particuliéres (isothermie par exemple), &
des situations simplifiées (une couche séche surmontant une couche humide), ou &
une modélisation partielle du systéme (flux imposés en surface par exemple). Cest
pourquoi, en partant de ce constat, nous nous sommes attachés 3 proposer un cadre

théorique global en mettant notamment 1’accent sur:

e La prise en compte simultanée des transferts de masse et de chaleur en phase liquide

et gazeuse.

e La prise en compte simultanée des flux isotopiques d’origine diffusive ou convective

dans les phases liquides et gazeuses.

e Le couplage entre le sol et I’atmosphere, grace a utilisation du bilan d’énergie a
la surface du sol et au forgage atmosphérique 1ié & la convection turbulente au dessus
du sol. A cet égard, nous avons d’ailleurs représenté avec le méme formalisme Jes
flux d’eau ordinaire ou d’eau lourde & I’interface sol-atmosphére, afin d’obtenir une

approche unifiée de ce ”pilotage” atmosphérique.

Notre plan expérimental s’est appuyé sur la caractérisation d’une situation observée
in situ. Conformément au cadre théorique proposé, la caractérisation et le sujvi ont
portés sur le bilan d’énergie & la surface du sol, les conditions micrométéorologiques
conditionnant les flux atmosphériques, les propriétés hydrodynamiques, thermiques
du sol, I'évolution des profils hydriques et thermiques et isotopiques au cours du
temps. Par ailleurs nous avons réalisé un suivi relativement long (50 jours), afin de
travailler dans une gamme de situations climatiques variées, et en saisissant toutes les

phases successives relatives & ’évolution des profils isotopiques au cours du temps.

La confrontation entre modéle et expérience nous a conduit aux principales conclu-

sions sulvantes :
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e Un accord global (aprés des phases de calage éventuellement) entre modéle et ex-

périence, aussi bien en ce qui concerne les flux de masse et de chaleur que les flux

isotopiques.

¢ La mise en évidence, dans notre cas d’une grande variabilité spatiale des profils
isotopiques pouvant jouer un role central dans les procédures de validation. En par-
ticulier, nous avons montré combien la connaissance de la situation initiale pouvait

étre déterminante sur les évolutions isotopiques prévues au cours du temps.

e La grande sensibilité des profils isotopiques calculés aux flux convectifs liquides et
gazeux, que nous avons présenté a la fois comme un avantage (tragage trés sensible)

et comme une limite (propagation des erreurs).

Au total, il est apparu que le cadre théorique proposé était cohérent, compatible avec
'expérience, méme si une validation totalement déterministe n’a pu étre réalisée et

n’est de toute fagon pas envisageable dés que l'on travaille sur des situations & forte

variabilité.
A T'issu de ce travail, nos principales perspectives sont les suivantes :

e prolonger les travaux relatifs a ’analyse de sensibilité du modele et & sa validation,
en travaillant volontairement dans une approche stochastique : notre but final sera de
confronter la gamme des réponses théoriques probables du modéle, compte tenu de

plusieurs sources de variabilité, a la gamme des réalisations échantillonnées in situ.

e Utiliser le modele théorique mis au point comme un modele de référence et outil
de simulation afin d’en déduire, en travaillant sur une large gamme de situations
pédoclimatiques, des estimateurs isotopiques simples de I’évaporation. A cet égard,

les résultats préliminaires obtenus (figure 5.34) sont encourageants.

e Enfin, a plus long terme, il faudra analyser I'intérét et les possibilités d’introduire
un compartiment végétal dans le systéme étudié pour modéliser finalement les flux

isotopiques dans le systéme sol-plante-atmospheére.
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Détail des équations du modele
mécaniste de transferts couplés

d’eau et de chaleur

A.1 Liste des symboles utilisés

Symbole Nom Unité
D,, Diffusivité moléculaire de la vapeur d’eau dans D’air (m?/s)
g Accélération de la pesanteur (m?/s)
h Potentiel matriciel de I’eau (m)
K, Conductivité hydraulique 3 saturation (m/s)
K Conduvtivité hydraulique en zone non saturée (m/s)
M, Masse moléculaire de la vapeur d’eau (Kg/mole)
€, Porosité libre & lair (em®/em?)
q Flux dans le sol (Kg/m*.s ou W/m?)
R Constante des gaz parfaits (8.32J/mole.K)
T Température (K)
t Temps (s)
w Teneur en eau pondérale (Kg/Kg)
z Coordonnée verticale (m)
L Chaleur latente de vaporisation (J/Kg)
6 Teneur en eau volumique (m®/m3)
A * Conductivité thermique apparente (W/m.K)
p Masse volumique (Kg/m?3)
Dy Conductivité hydrique liée aux gradients (m/s)

de potentiel
Dyt Diffusivité hydrique liée aux gradients (m?/s)

de température
Dy, Conductivité hydraulique en milieu non saturé (m/s)

et non isotherme
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A.2 Liste des symboles (suite)

Symbole Nom

Dir Diffusivité en phase liquide liée aux gradients
de température

D,y Conductivité gazeuse isotherme

Dyr Diffusivité gazeuse liée aux gradients

de température

Dy, Coefficient de transferts de chaleur lié aux
gradients hydriques

Drr Conductivité thermique apparente

Con Capacité capillaire

Ch Capacité thermique volumique apparente

A.3 Signification des indices

a: air

[: liquide

™ : masse

v: vapeur

T : chaleur

h : potentiel matriciel

A.4 Expressions des flux

oh oT
Q= —p [Dlh (E — 1) + DlTEIl
oh oT
v = —p1 (-D'uh.g + DvTE)
dm = qi + qv
oh oT
q Pl( hhaz+ hTaz>
oh oT
qgr = — D17~ — Drr——

Jz 0z

(A1)
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A.5 Coefficients de transferts

Conductivité hydrique liée aux gradients de potentiel:
Dih = Dip + Dup,

Diffusivité hydrique liée aux grdients de température:
Dy = Dir + Dy

Conductivité hydraulique:
Dy, = K(h,T)

Diffusivité en phase liquide liée aux gradients de température:

oh
Dir = ]{(h, T) [ﬁ}
h

Coeflicient de diffusion gazeuse:

Pa

D = f(e) DT i

Conductivité gazeuse isotherme:

1 Pa [asz
T

Dy, = ;f(ea)Dva(T)m %

ou:

1 Pa M
Dor = —f(ea) D ( w
h= ) (T)Pa—pv(h,T) RT

Diffusivité gazeuse liée aux gradients de température:

1 Pa [apv}
T

2
> g Pv(h,T

Dyr = Ef(ea)D”“(T)Pa —pv(h,T) | O

ou.

1 Pa M.
Du = — a Dva Y
1= &) Du(T) 5, —po(h, T) (RT

Transferts de chaleur liés aux gradients hydriques:

2
) Pu(h,T

Drh = ~pi LDy,
Conductivité thermique apparente:

Drr = X

(A.9)

(A.10)

(A.11)

(A.12)
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A.6 Coefficients de stockage

(apacité capillaire:

00
Com = —
oh
Capacité thermique volumique apparente:
Crh=C=x(0

A.7 Relations physiques de base

Tension superficielle de I'eau:
0aw(T) = [(—0.15301T) + 117.528].10™°  (N/m)
Viscosité de ’eau:
u(T) = 1.0681.10 % exp(—0.02372T) (m?/s)
Conductivité hydraulique généralisée:

K(h,T) = Z((?)) K(h) (m/s)

Potentiel matriciel généralisé de ’eau:

Taw(T)

h(0,T) = el T0)

h(8) (m)

Chaleur latente de vaporisation:
L(T) = 2.502.10° — 1.957(T — 273.15) (J/Kyg)
Pression de vapeur saturante:
Pus(T) = 4.063.10~°exp(0.0609T) (N/m?)

Coefficient de diffusion de vapeur d’eau dans 1’air:

T 1.88
D,, =0.239.107* (E) (m?/s)

Relation de Kelvin:
Pv(h,T) = Pvs(T)ezp [w}

RT

(A.13)

(A.14)

(A.15)

(A.16)

(A.17)

(A.18)

(A.19)

(A.20)

(A.21)

(A.22)



Annexe B

Les échanges convectifs dans les

basses couches de atmospheére

B.1 Types de convections et stratifications ther-

miques

Le déplacement des masses d’air dans les basses couches atmosphériques engendre
des échanges de chaleur sensible et de chaleur latente entre celles-ci et la surface du
sol. Ce déplacement est en général la somme de deux composantes: une premiere
composante liée au gradient de masses volumiques entre les différentes couches d’air
qui s’appelle la convection libre et une deuxiéme composante liée & l'action de
facteurs extérieurs, comme le vent, et s’appelle convection forcée, la somme des

deux s’appelle la convection mixte et représente la plupart des cas rencontrés en

conditions naturelles.

La convection libre dépend du gradient de températures entre la surface du sol et
I'atmosphere, ce qui nous améne a distinguer deux cas de stratification thermiques
(figure A.1):

statification thermique stable: ou la température du sol est inférieure a celle de !air,
donc la convection libre s’oppose a la convection forcée et tend & stabiliser les masses
d’air.

stratification thermique instable: ou la température du sol est supérieure a celle de

175
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[’air et les deux types de convection agissent dans le méme sens.
Dans le cas ou le gradient de température dans ’air est nul on parle de neutralité

thermique et on peut négliger la convection libre devant la convection forcée.
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B.2 Coefficients d’échanges et critére de stabilité

Coefficient d'échanges de chaleur sensible:
k*U,
[fmlza/ L") = fn(20/ L) [f1i(2/ L") = fri(207/L")]
Coefficient d’échanges de chaleur latente:
kU,
[fm(ze/ L') = fm(20/ L) [fu(2a/ L") = fulzou/L)]

hi =

2, : altitude de référence (m).

2o, 20T, Zov © hauteurs de rugosité du sol respectivement, pour les transferts de
quantité de movvement, de chaleur sensible et de chaleur latente (m).

U, : vitesse du vent a Ualtitude z, (m/s).

k : constante de Karmann (=~ 0.40).

L' :longueur d’Obukhov (m).

Jms 1, fo 2 fonctions de stabilité, respectivement, pour les transferts de quantité

avec

de mouvement, de chaleur sensible et de chaleur latente.

La longue 't d’Obukhov L' est paramétre caractéristique de 1’état de stratification de

Pair:

!/ ra->~pa a B 3

oll p, et Cp, sont la masse volumique et la chaleur spécifique de ’air, H est la densité
de flux de chaleur sensible et T, la température de Iair a I'altitude z, et u* la vitesse

de frottement qui s’exprime en fonction de U, comme suit :

kU,
[fm(2a/ L") = fm(2om/L")]

(B.4)

U* =

L’ est positive en cas de stabilité, négative dans le cas instable et tend vers ’infini au

voisinage de la neutralité.
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l Stabilité ' | Instabilité I
(] H'

o \

-

<[

Figure B.1: sens des fluz verticauz des fluz de chaleur sensible (H) et latente (LE)
dans les cas de stabilité ou d’instabilité thermique et selon le gradient de pression de

vapeur d’eau entre la surface du sol (Pvs) et un niveau de référence dans !’air (Pva
p
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B.3 Fonctions de stabilité

Nous utilisons les fonctions de stabilité f,, et fy proposées par Businger et al., (1971)[25],
'expérience a montré que f, = fy.
a) cas instable (L' < 0):

:  los® 4 Lo (mg + 1)(no + 1) .
fm(C) = fr(Co) = Log — Log 2T ) 1) + 2(Arctg(n.) — Arctg(no) (B.5)

avec o= (1 —15(z/L')/* et n, = (1 —15(z0/L"))"/* (B.6)

et

Za /\OT + ]-
.) — =0.74 Log — + 2L
fu(C) = fu(or) o9 — + 2Log N

avec  Aor = (1 — Y(zor/L')? et Ay =(1—9(z,/L')/? (B.8)

avec (=z2/L" (CG=2/L;(0=2/L";Cor = 207/L")

b) cas stable (L' > 0):

FulCa) = fmlCo) = Log 22 +4.7 [1+Log Z“_,ZO]
20 L
st (> 1¢
$(¢) = fulGor) = 0.T4Log 2= +4.7[1+ Log 22|
\ 20T L
r Za, Zq — &
FmlGa) = FmlG) = Log =+ 4.7 =222
20
st ( <14
fu(G) = fulCor) = 0.74 Log 2= 4 4.7 22— 2T
L 20T L




Annexe C

Calcul de g}

Nous avons:

R=N:/N (C.1)
A= N;/Nt (C.2)
Nt= N+ N, (C.3)
R = o*RF (C.4)

R : rapport isotopique
A : abondance isotopique
. N; : nombre de molécules lourds
o N : nombre demolécules légers
N;: nombre total de molécules

o™ : facteur de fractionnement vapeur-liquide & 1’équilibre

Nous voulons calculer 5* telle que:

AV = gr AL (C.5)
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afin d’exprimer la concentration C? en fonction de C/.

A partir des équations [B1.1], [B1.2] et [B1.3] nous pouvons écrire :

A
R:— 1
1-A (C.6)

en combinant les équations [B1.4] et [B1.6] nous obtenons:

a*Al(1 — AV
1(—AL )~ orat (C.7)

AV =

en effet, dans les situations naturelles les abondances isotopiques sont trops petit

devant 1 et ’approximation ci-dessus reste justifiable.

D’autre part nous avons:

Cl= Afp, et C? =A%, (C.8)

donc:

ot (C.9)



Annexe D

Application de la méthode des

eléments finis

L’équation a résoudre est de la forme:

act 8 (. ac! l ,
o o0t & [ 9C!
7 _ 7 s l l_
0.5 — (r. - <1>.01> 0.0l =0 (D.2)
avec:

(0 = 6,+3i(n—6)

r = D£+ﬂ1;D:-’
) 55 (D.3)
® = q+piq— Dy 8B
e
_ 4 96 dp;
|V = b Ty,

I'unique inconnue dans léquation (35) est C}, les autres variables: 6;, n, ¢ et g sont
données parallelement par la résolution des équations de transfert de masse et de
chaleur ainsi que la température, ce qui nous permet aussi de calculer D!, DYet 3.
Par la suite, lors du passage a l'intégrale élément par élément, on approximera sur

des pas de temps et d’espace assez petits %gt‘ en %% et %% en id%
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la méthode de résolution utilisée ici est celle de Galerkin qui consiste & annuler in-

tégrale de I'équation (35) pondérée par du sur le domaine V), :

ac! 8 ,_aC! , ,
/V, ou. [@ ot - E(FE— - @C) + \IJCZJ dV[ =0

et si on pose u = C! ’équation devient :

ou O Ju

si on décompose 'équation (38) on obtient :
q

Ju 0, Ou
_ 6 — _
/Vz du [@—(%J av /;l u {_az(F_az @u)} de:I- A du [Uy] del 0
premicr terme deuzieme terme troisieme terme

Caractérisation de 1'élement linéaire & 2 noeuds:

matrice jacobienne:

Zi41 — 24
1= [
son inverse : 5
. _ _1 _
=[] = po——

déterminant de J:
Zi41 — 24
det J = ————
2

fonction de passage réel-réference :

(D.4)

(D.5)

(D.6)

(D.10)

(D.11)
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et

(D.12)

oIl pose!:

Ju ION

J bu = (N){6un}

(5) = Goiou)

(D.13)

0z

PREMIER TERME :

Ju
8 6u@-8—th1 (D.14)

sur un élément z; — z;41 cette intégrale s’écrit:

/* (N) {6un} O (N) {%} dz (D.15)

©* étant une constante qui prend la valeur de © 3 z = ﬁ%ﬂ
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¥y

[0 . faun
/z, (Oun) {N} ©"(N) i 5

]
fd

D41 o "
(5un).@‘_/ ! {N} IN) { 8ut } dz (D.16)

EN

passage a 1'élément de référence:

l—e 1+c¢
(N === 5 (D.17)
le premier terme devient :
<l —€ 1+ e>
e=+1 [ lz¢ ) : 9 Ju
Su,).0" / ? L det Jde =
(fua).O | {125} {at} det J.de
l—€¢ 1+4e¢
(6un). 0" Zig1 — 2% /€=+1 % ( 2 ; 2 ) d ou, _
" - 2 e=—-1 ‘1‘_2*5 c E
1-2e+¢? 1—¢2
« Bip1 — 2z [T * * Ou
(bun) 07 ZLZE de{ n}_
e=-1 1—¢2 142e4-¢2 ot
4 4
e —3e24 3¢ 3e—¢? e=+1
($un).@ 22 "’ N {aun} _
2 3e—c° 24362 43¢ at
12 12 e=—1
2 1
(5'11, ) 6* Zi41 — & ) 3 au’n D
" ' 2 ) ) | ot (D-18)
3 3
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en définitif:
2 1
Zi41 au - — Z: 3 3 au
§u® o= dz = (§u,).0". F—= ‘
/ u® o do = (§u,).0". T2, o '{at}' (D.19)
3 3
DEUXIEME TERME:
0 ou
— | $u=|r=—-
5452 (r 5 @u) dv, (D.20)
sur un élément on peut I’écrire:
zi41 0 L Ou .
_/z, bu 5- (r -0 u) dz (D.21)

[ et ®* étant des constantes qui prennent les valeurs respectives de ' et ® &

z= —t—z"";' L avec 'approximation : %% o~ B z;‘.:;f: %! pour @~
intégration par parties :
on pose:
U = ébu
D.2
Wo_ 0 (B —
dz 9z 0z “
d’olt e s
= —(6
dz 8z( u)
(D.23)
Ou
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I'intégration par parties nous donne:

. 0z Oz
. Ou ) s at1_ (Ou L Ou .
[—6u.(l" E——@u)}z‘ +/z‘_ 5(5;) (F E—@u) dz
) ter?n:a ’ t‘;nre b
Cas du terme b : p 5
Zit1 U L ou )
+/z, (5;)(Faz—¢u>dz
on a:
( v = (N){un}
ou oN

bu = (N){6u,}

+/:“ 5 (%) (r* g—: - @*u) dz =
#[ G o 1 G g - 07 ) ()] e =

e [ o {5} [ G et - 00 )]

(D.24)

(D.25)

(D.26)

(D.27)
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passage a la notation matricielle :

r
oo [
< (D.28)

= ({5

+/ (8un) [BI” 0" B {un} = 0" (N) {un}]ds =

+ / (6un) * [B]. {un)} dz — /:“wun).[B]T.@*(N){un} dz  (D.29)

On a de plus:
( [Blret = [5].1B]c

B, = (BIruF (D30

dz = det[J].de

on obtient alors:

+ow) [ (BITIE" (B {un}  detl] de

(6un) [ IBITLIT.8 (V) {un} - detl ] de =
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A i i
r* e=+1 ve=+1 4 4
Sthy) . ——— de {uy}—(0uy,) 0™ de {u,
( det[J] /s=—1 4 1 /e=—1 1o e {un}
4 4 4 4
€ e\ 1=t 2-de tde \ T E=+1
= 4 4 8 )
[8Un) - {un}—(6u,)®" u,} =
\ / det[]] e € 4e—e2 4e+4e? { }
4 4 e=—1 8 8 e=—1
1 1 1 1
I 2 2 2 T3
n nf — 6 n @* n .
Cud g |, |l J{w} (D3
2 2 2 2
Cas du terme a:
au Zi41 _ —q--
—bu.([*— — d*u = (6un) [q)H = (Su, - D.32
R RG-SR B B
TROSIEME TERME :
s du (Tu) dV, (D.33)
3

sur un élément on peut 1’écrire:
[N (5und 0N fua) e =

U* étant une constante qui prend la valeur de ¥ &4 z = 5—% avec les approximations:
88, ~, Bilzit1)=0i(z) 3B; Bi(t+dt) =0, (t)
9z et dt

] ~t
Zip1—2 at —
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[5F1 ey o e v
J. Oun) {0y U™ (V) {un} dz =

(6un). 0", / * (N} (V) {un)} dz (D.34)

passage a |'élément de référence:

l—¢ 1+4c¢
(N)={—5—3 =) (D.35)
le troisiéme terme devient :
1 - € 1+e
X =41 l;_i < 2 3 92 )
(un) 0" [ L {un} . det J.de =
== 2
<1 —€ 1+ e>
« Zig1— 2 [=H 1~ 2 ' 2
() 0 P2 [ {%} de. {un} =
1—2e4e? 1—:2
zi — 2 e=+1 4 4
(Bun) W =E—. / de. {un} =
e=-1 1—¢2 142e4e?
1 4
—de’ +4e 3e—e® e=+1
/  Zi — % 12 12
(6ty) U 5 Aun) =
3e—e? 53:t4ezj:4e
12 12 e=—1
2 1
i1 — 2z 3 3
(§un). W % Aun}. (D.36)
1 2
3 3
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en définitive:

Win
W=

/2.+1 5 (\II* )d" — (Su) U i+l — 24
| bu u) dz = (bun). — Aun}. (D.37)

Wi
VS]]

’équation de départ peut s’écrire sous la forme matricielle suivante :

ou 0 Ju
—

2 1
3 3
, « 241 — Z 8un —qg;
(6u,). 0% 2L { }+(6u,, [ ‘ J+
2 1 2 3t ) +qzi+1
3 3
1 _1 _1 _1
TR e PR B L
n Upf — Un Up  +
det[J] 1 1 1 .
2 2 2 2
2 1
. 2 — z 3 3
(8u,) ¥ 22 Aun} =0 (D.39)
2 1 2
3 3

on simplifie par (§u,):
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W
=

. Zigl — % Ou,, —q,
o T T Jouw [ : J .
3 3
1 _1 _1 _1 2 1
I 2 2 2 2 Zio1 — 2 | 3 3
— @ R /i & B/ =
det[J] | | 1 ) 1 2 o {un} =0
2 2 2 2 3 3
(D.40)
on pose:
( 2 1
3 3
* 24 — 23
[C] = ©O*=tl—_=
1 2
3 3
_ —4z
{f} B {+q:t+1}
1 _1 _1 _ i 2 1
F* 2 2 2 2 o - 3 3
(K] = — ®* +opeF =2
detlJ] | _, 1 1 1 ’ 12
2 2 2 2 3 3
(D.41)

sur ’ensemble des éléments on a donc & résoudre :

[C].{%} + [K] {un} + {f} =0 (D.42)
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On approxime:

(G ) = L tfurad) = (o)

Il vient:

(Ol (s ack = {uh} + (K] {uesac) + {firark = 0
{10155 + 161} fuera} = (€] g5 ) = (v

{[C]+ At[K]} {wirac} = [C) {ue} — At { frras}

(D.43)

(D.44)

(D.45)

(D.46)



Annexe E

Mesures de température dans le

sol
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