Bruno Ambroise

LA DYNAMIQUE
DU CYCLE DE L’EAU
DANS
UN BASSIN VERSANT

- Processus, Facteurs, Modéles -

Série coordonée par :
Radu DROBOT

Jean Pierre CARBONNEL
S_JEP 09781/95

GESTION ET PROTECTION
DE LA RESSOURCE EN EAU

OFFICE FEDERAL DE L’EDUCATION
T e m P n s ET DE LA SCIENCE/SUISSE (No 96.01)

Editions *H*G*A*, Bucarest
1998




'" ECOLE POLYTECHNIQUE

FEDERALE DE LAUSANNE
Tempus

LA DYNAMIQUE
DU CYCLE DE L’EAU
DANS UN BASSIN VERSANT

- Processus, Facteurs, Modeles -

Bruno Ambroise

TEMPUS S_JEP 09781/95 OFFICE FEDERAL DE L’EDUCATION
“ GESTION ET PROTECTION ET DE LA SCIENCE/SUISSE
DE LA RESSOURCE EN EAU » (No 96.01)

Editions *H*G*A*, Bucarest

1998






de BaKAZ

Avant-Propos

Cet ouvrage n'est pas un manuel dhydrologie. Il ne reprend pas la
présentation classique du cycle de l'eau pat grandes composantes. Il s'attache
plutdt & présenter une vision transversale de I'hydrologie, un certain point de
vue sur I'hydrologie; et & dégager la cohérence d'ensemble du cycle de I'eau a
I'échelle du bassin versant - a I'aide de quelques concepts clés. Il se veut donc
complémentaire des manuels de base.

Sa rédaction avait été initiée a la demande du Département de Science du Sol
de I'INRA [Ambroise, 1991], et a été aussi développée pour un Chapitre d'un
"Précis d'Hydrologie Continentale" en projet. Ce texte est partiellement repris
dans 2 articles de la Revue des Sciences de I'Eau [Ambroise, 1998, 1999]. 11
reproduit un grande nombre d'illustrations (figures, tableaux) déja publiées:
certaines sont en anglais mais, étant faciles & comprendre, n'ont pas été traduites.

Ne redéfinissant pas tout le vocabulaire utilisé, il s'adresse a des doctorants
et chercheurs ayant déja une certaine culture scientifique en hydrologie. Il

\ . éme . . . £y
correspond a un enseignement de 3 cycle donné depuis plusieurs années a
des étudiants de diverses formations (ingénierie, géographie, environnement),
tant en France qu'en Suisse et Roumanie.

Puisse ce petit: livre, malgré son style quelque peu aride, contribuer a une
approche moins ‘dogmatique mais aussi moins empirique des fonctionnements
hydrologiques et de leur modélisation!
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INTRODUCTION GENERALE

Dans I'étude du cycle de l'eau et des flux couplés (énergie, solutés,
sédiments, biomasse, ...), le bassin versant s'impose - surtout en montagne -
comme une unité fonctionnelle fondamentale, et donc comme une unité de base
pour la gestion, I'aménagement et la protection des ressources en eau.
Intéressant par les possibilités de bilan qu'il offre, le concept de bassin versant -
surface drainée par un cours d'eau, en amont d'un point définissant son exutoire
- est également intégrateur, dans la mesure ou il s'applique 4 une large gamme
d'échelles spatiales (des bassins élémentaires jusqu'aux bassins des grands
fleuves) ainsi qu'a la plupart des types de milieux (bassins urbains ou ruraux,
agricoles ou forestiers,...; bassins particuliers de lac, de nappe, de Kkarst,...).
Aussi n'est-il pas étonnant qu'un important effort de recherche ait été entrepris
depuis une trentaine d'années pour étudier en détail le cycle de l'eau a I'échelle
du bassin versant.

L'extréme imbrication des aspects physiques, chimiques et biologiques, leur
grande variabilité spatiale et temporelle, rendent cependant complexes I'étude et
la modélisation du fonctionnement hydrologique des bassins versants. De
nombreuses lacunes subsistent dans nos connaissances, du fait notamment de
I'important hiatus restant entre les trois principales directions dans lesquelles se
sont développées ces recherches [Ambroise et al., 1982]:

¢ les hydrologues, dépassant l'approche globale et descriptive classique des
bassins versants, ont progressivement accordé plus d'attention aux
mécanismes de transferts hydriques a l'intérieur des bassins, mais en se
contentant encore trop souvent d'une approche empirique globalisante;

* les physiciens de la basse atmosphére et du sol, les géochimistes, les
€cophysiologistes, les bioclimatologues ont exploré les mécanismes
régissant les flux d'eau, d'énergie et de matiére dans le systeme sol-plante-
atmosphere, mais en se limitant le plus souvent a I'étude de stations ou de
parcelles homogénes et horizontales, et & des pas de temps courts, du fait de
la complexité des modéles théoriques obtenus;

* les géomorphologues, les pédologues, les écologistes se sont davantage
intéressés a l'analyse morphogénétique et a la répartition spatiale des
formations superficielles et végétales a I'échelle du paysage, en adoptant une



approche naturaliste proche de la réalité concrete mais généralement peu
quantifiée et de ce fait difficile a intégrer telle quelle dans des modeles.

En fait, ces trois approches apparaissent comme également nécessaires ¢t
comme complémentaires. Ce n'est qu'en les combinant pour tirer un meilleur
parti de tous les acquis, que de nouveaux progrés pourront étre réalisés dans
notre compréhension du milieu naturel, dans notre aptitude & simuler par
modéle son fonctionnement et I'impact de toute modification par 'nhnomme.

Cette synthése bibliographique fait le point des recherches sur le cycle de
l'eau a I'échelle du bassin versant. Méme si beaucoup des points abordés ont une
portée trés générale et sont illustrés d'exemples provenant d'une large gamme de
milieux et d'échelles, elle porte plutdt sur les petits bassins versants ruraux en
milieu tempéré - cf. aussi par exemple Chocat [1997] pour les milieux
urbanisés; ou Yair et Lavee [1985] et Scanlon et al. [1997] pour les milieux
chauds arides; ou Dubreuil [1985, 1986], Bonell et Balek [1993] et Chevallier et
Pouyaud [1996] pour les milieux tropicaux secs et humides.

Elle est organisée en deux parties:

e la premiére présente les principaux processus et facteurs en jeu dans le cycle
de l'eau & I'échelle du bassin versant, et certains concepts et méthodes utiles
pour analyser les fonctionnement hydrologiques [Ambroise, 1998];

e la deuxiéme compare les grands types de modeles hydrologiques
disponibles, et analyse les principaux problémes restant a résoudre - et
quelques pistes possibles - pour progresser dans cette modélisation,
notamment par une confrontation "terrain-modele" mieux organisée
[Ambroise, 1999]. :

Elle s'appuie sur une analyse bien sir non exhaustive de la trées vaste
bibliographie francophone et internationale en ce domaine, ainsi que sur
l'expérience acquise depuis 1976 dans 1'étude des bassins versants de recherche
vosgiens [Mercier, 1982; Probst et al., 1992; Ambroise et al., 1994; Ambroise et
al,, 1995a]. Pour chacun des points abordés sont indiques des références
pionniéres ou représentatives ainsi que des ouvrages ou synthéses spécialisés,
généralement récents - soit un total de 340 références.



Partie 1:
Les fonctionnement hydrologiques:

les chemins de I'eau
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INTRODUCTION

Le fonctionnement hydrologique des bassins versants est caractérisé par une
tres grande diversité des réponses aux forgages atmosphériques, tant pour un
méme bassin que d'un bassin a l'autre - comme l'illustre bien la variété des
formes observées pour les hydrogrammes de crue (Fig. 2.1). Il reste encore
assez mal connu, méme si les études de terrain menées depuis une trentaine
d'années - notamment sur de petits bassins de recherche - ont permis d'apporter
des réponses partielles 4 deux des questions fondamentales posées a
'hydrologie:

"Que devient I'eau des pluies ?" [Penman, 1963]

"D'ou provient l'eau des ruisseaux ?" [Hewlett, 1961]

toutes deux intégrées aujourd'’hui dans la problématique des "chemins de
I'eau".

Longtemps restée descriptive et empirique, 1'étude des chemins de l'eau
dans un bassin versant a largement progressé depuis une trentaine d'années
grace a une approche a la fois dynamique et systémique, fournissant des clés de
lecture et d'analyse de cette complexité. Observation, mesures,
expérimentation et modélisation ont progressivement permis:

¢ d'identifier les principaux processus et forces en jeu dans la genése des flux
ainsi que les facteurs du milieu qui les controlent;

* de caractériser les interactions fonctionnelles, spatiales et temporelles ainsi
que les couplages avec les flux d'énergie et de matiére;

¢ de mieux comprendre ainsi comment sont assurées selon les échelles les trois
fonctions de stockage, transfert et transformation de I'eau assurées par le
systeme "bassin versant" [Black, 1997].

Plut6t qu'une présentation détaillée de chacune des composantes du bilan
hydrologique, l'objectif sera ici de faire une présentation relativement
synthétique et transversale des fonctionnements, mettant davantage I'accent sur
les interactions, selon plusieurs points de vue complémentaires - en illustrant
par des exemples (en italique dans le texte) volontairement simples et la plupart
bien connus, concernant une large gamme de milieux et de composantes.
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Newark, Delaware (USA)
surface du bassin: 0.4 ha
parking asphalté

Cr=1.0

(d'aprés Viessman, 1966)

(b)

Pennsylvanie orientale (USA)
surface du bassin: 58 ha
végétation: prairies et cultures
sol limoneux sur argile schisteuse
Cr=0.036

(d'aprés Rawitz et al., 1970)

(©)

Sleepers River, Vermont (USA)
surface du bassin: 0.8 ha
végétation: prairie

sol limoneux a sable fin
Cr<0.05

(d'aprés Dunne, 1970)

(d

Glenn Creek, Alaska (USA)
surface du bassin: 180 ha
végétation: épicéa-bouleau
et épais tapis de mousse
sol limoneux
Cr=0.03-0.30

(d'aprés Dingman, 1966)

(e)

Kimakia (Kenya)

surface du bassin: 52 ha

sol sur cendres volcaniques

Cr = 0.02 (premier pic)

(d'aprés Hewlett et Nutter, 1970)

Figure 2.1: Diversité et complexité des hydrogrammes observés sur de petits bassins
versants [d’aprés Freeze, 1972]. Cr: coefficient d’écoulement de crue.
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Figure 2.1: Comme l'illustrent ces 5 exemples, une trés grande diversité des réponses
hydrologiques aux précipitations est observée a l'échelle du petit bassin versant, selon les
combinaisons de facteurs et de processus en jeu dans chaque milieu. Le coefficient de crue Cr est
le rapport entre le volume de la crue et le volume précipité. Noter les différences d'échelles selon
les graphiques. (a): cet hydrogramme a l'exutoire d'un parking asphalté est typique d'un
ruissellement généralisé sur une surface imperméable sans rétention superficitlle: (b): bien que
présentant plusieurs des caractéristiques des crues de ruissellement, cet hydrogramme correspond
a une crue durant laquelle aucun ruissellement n'a été observé. (c): la grande sensibilité de
I'hydrogramme & l'intensité des pluies s'explique par une importante contribution de zones
proches du cours d'eau. (d): jouant le rdle d'éponge, 1'épais tapis de mousse tamponne les
variations d'intensité de pluie et alimente un lent écoulement hypodermique & sa base. (e): cet
hydrogramme complexe, a 2 pics, résulte de la superposition de 2 dynamiques aux vitesses
caractéristiques différentes.







3

APPROCHES DYNAMIQUE ET SYSTEMIQUE

Le fonctionnement de tout bassin versant obéit & quelques grands principes
physiques, dont la prise en compte explicite permet de faciliter grandement son
analyse et sa compréhension. Comme pour tout systéme - ensemble d'éléments
en interaction - ce fonctionnement se manifeste par 1'évolution au cours du
temps et dans I'espace de certaines grandeurs décrivant les propriétés du milieu.
La distinction entre les grandeurs extensives et intensives est fondamentale pour
cette analyse (Encadré 3.1).

3.1. Bilan hydrologique

Le fonctionnement hydrologique d'un bassin versant se manifeste par 3
grands types de processus:

¢ processus de stockage/déstockage dans le bassin, puisque l'eau (sous ses 3
phases vapeur, liquide, solide) peut y étre plus ou moins retenue dans .
différents réservoirs: couche limite de surface atmosphérique, manteau
neigeux, couvert végétal (sur et dans les plantes), surface du sol, sol non
saturé, nappes, réseau hydrographique.

e processus de transfert aux limites du bassin, puisque des flux d'eau (sous
chacune des 3 phases) peuvent étre échangés entre le bassin et son
environnement: verticalement, a travers la couche limite atmosphérique
(précipitations, évapotranspiration); latéralement, par advection de vapeur
d'eau dans la couche limite de surface, ou par des écoulements souterrains
entre bassins voisins lorsque les limites hydrogéologiques ne coincident pas
avec les limites hydrographiques; par définition méme du bassin versant les
échanges latéraux en surface se limitent aux écoulements (essentiellement
liquides) a I'exutoire.

e processus de transformation interne, puisque I'eau présente dans le bassin
peut y subir des changements de phase: condensation liquide ou solide de la
vapeur d'eau, vaporisation ou congélation de I'eau liquide, liquéfaction ou
sublimation de l'eau solide; et méme, mais en quantité le plus souvent
négligeable, y étre impliquée dans des réactions biogéochimiques
(photosynthése-respiration, hydratation,...).

15



A ces processus naturels s'ajoutent les activités humaines, aux impacts
hydrologiques rapidement croissants: ainsi, la gestion des ressources en eau se
traduit par des stockages, exportations ou importations artificiels d'eau.

Les variations correspondantes des réserves hydriques du bassin versant ne
peuvent étre quelconques: elles doivent respecter le principe de conservation
de la matiére (ici: I'eau), qui s'exprime par des relations de bilan permettant de
relier les effets des différents processus en jeu (Encadré 3.2). L'eau totale étant
une grandeur conservative, sa quantité dans le bassin versant ne peut varier que
par des échanges avec son environnement - d'ou un bilan hydrologique sans
termes de transformations. Pour analyser et comprendre le fonctionnement
hydrologique d'un bassin, il est cependant souvent nécessaire de prendre en
compte non seulement I'eau totale mais aussi chacune de ses phases, du fait de
leurs propriétés et disponibilités tres différentes.

Ainsi, en conditions naturelles, l'absence de crue suite a une précipitation

importante ne peut se comprendre que s'il s'agit en fait d'une chute de

neige, et l'existence d'une crue ultérieure par beau temps sec, que par la
fonte différée de cette neige.

Ceci conduit 2 établir pour chacune de ces phases non conservatives un bilan
ol interviennent aussi des termes de changement de phase - transformations
internes dont les contributions aux bilans partiels se compensent exactement
dans le bilan total (Fig. 3.1a).

Ce type de bilan extensif - qui nécessite de bien préciser au préalable la
grandeur extensive concernée, la période de bilan, et les limites spatiales
(verticales, latérales) de l'unité de bilan - peut s'appliquer a toute autre unité de
bilan: comme par exemple le systéme hydrologique quasi-fermé qu'est le globe
terrestre (cf. Fig. 7.1); ou encore a toute partie (ou réservoir) d'un bassin
versant: c'est par exemple le cas du bilan hydrique qui ne concerne que le
systéme sol-plante-atmosphere.

Exprimant seulement une contrainte fondamentale imposée au
fonctionnement du systéme, les relations de bilan ne donnent aucune indication
ni explication sur chacun des termes qui les composent ni donc sur les processus
qui les générent - ce que permet l'approche dynamique.

3.2. Dynamique hydrologique et énergie

La dynamique est, par définition, I'étude du changement (sous toutes ses
formes) en relation avec les forces qui le causent et les formes d'énergie
correspondantes: elle tend ainsi 4 en fournir une explication et non pas une
simple description. Toute approche dynamique du fonctionnement hydrologique

d'un bassin versant doit donc s'appuyer sur des considérations énergétiques.

16
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Méme si d'autres formes d'énergie (chimique, osmotique, électrique, -...)
peuvent intervenir de fagon non négligeable dans certains processus
¢élémentaires, la redistribution des précipitations a l'intérieur d'un bassin versant
met en jeu trois principales sources d’énergie, dont chacune contrdle plus
particuliérement 1’'une des grandes composantes du bilan hydrologique
(Fig. 3.1b):

e I’énergie gravitaire, qui contrdle essentiellement les écoulements d’eau en
phases liquide et solide (verticalement, de haut en bas; latéralement, d’amont
en aval). La force gravitaire est reliée au gradient de potentiel gravitaire: ses
variations spatiales sont en relation directe avec la topographie et la
morphologie de la surface mais aussi des différents réservoirs souterrains.
L'intensité de la force gravitaire est relativement faible mais constante pour
une géométrie donnée.

e I’énergie "atmosphérique" - tant radiative qu’advective - regue par la
surface du bassin, qui contrdle essentiellement le retour a ’atmosphere d’eau
en phase vapeur. Cet apport d'énergie détermine la demande évaporatoire de
l'atmosphére, dont 1'évapotranspiration potentielle ETP fournit une certaine
mesure; il controle également les autres changements de phase de l'eau.
L'intensité de la demande évaporatoire varie fortement en fonctions des
conditions atmosphériques et climatiques imposées, avec des modulations
locales en fonction de la topographie et de 1'occupation du sol.

e I’énergie de rétention hydrique des surfaces, des sols et du sous-sol, qui
contrdle essentiellement leur aptitude a retenir I'eau - par des mécanismes
d'adsorption superficielle et de capillarité dans la matrice poreuse. La force
de rétention correspondante est reliée au potentiel matriciel, trés variable
selon la texture, la structure et I'état hydrique du milieu poreux. C'est cette
énergie de rétention hydrique, sans laquelle l'eau serait rapidement drainée
gravitairement, qui permet d'étaler dans le temps la disponibilité de l'eau
apportée de fagon souvent irrégulicre par les précipitations: sans la rétention
hydrique, il n'y aurait de vie ni végétale ni donc animale sur terre. L'intensité
de la force de rétention varie sur plusieurs ordres de grandeurs en fonction
des conditions hydriques initiales, modulées localement par Ia
topographie.En tout point et a tout instant, le devenir des précipitations
arrivant au sol dépend de la compétition entre ces grandes forces, qui toutes
trois sont actives a l'interface sol-plante-atmosphere.

Le résultat dépend largement de I'état hydrique du sol (fixant la taille
maximale des pores saturés):

o lorsque le sol est saturé ou proche de la saturation, I'eau contenue dans les
plus gros pores du sol n'est pas ou que peu retenue par la matrice; elle est
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donc facilement mobilisable par les forces gravitaire et évaporatoire. Bien
qu'alors entiérement satisfaite, la demande évaporatoire est limitée par
I'énergie disponible, et toute nouvelle précipitation contribue surtout a
'écoulement: la gravité domine.

o lorsque le sol est moyennement humide, la force de rétention est nettement
supérieure a la force gravitaire (la conductivité hydraulique est alors tres
faible), mais l'eau contenue dans les pores de taille moyenne reste facilement
mobilisable par la force évaporatoire. Toute nouvelle précipitation
commence par étre stockée dans le sol; étant moyennement retenue, elle y
contribuera a satisfaire toute demande évaporatoire ultérieure:
l'évapotranspiration domine.

e lorsque le sol est trés sec, I'eau résiduelle contenue dans les pores les plus
fins est retenue par une force trés supérieure aussi a la force évaporatoire,
limitant voire empéchant I'évapotranspiration. Toute nouvelle précipitation
contribue d'abord a recharger les réserves du sol: la rétention domine.

3.3. Approches dynamique et systémique

Les progres expérimentaux et théoriques réalisés tant en hydrologie que dans
les différentes sciences connexes (hydraulique, hydrodynamique, physique du sol
et de l'atmosphere, écophysiologie,...) ont permis d'aboutir & une description
dynamique de la plupart des processus hydrologiques, selon un méme formalisme
trés général (Encadré 3.3). Dans chaque cas, les relations phénoménologiques
obtenues font intervenir des paramétres caractérisant les propriétés de rétention et
de résistance du milieu et contrélant donc l'intensité des processus:

e pour les stockages/déstockages: des "capacitances" (variation de quantité
par unité de variation d'un potentiel associé) - comme par exemple les
capacités capillaire et calorifique ou les coefficient d'emmagasinement.

e pour les transferts ou transformations: des "conductivités" ou des
coefficients de réaction ou changement de phase, permettant de relier les flux
extensifs généralisés aux forces généralisées - elles-mémes liées aux
gradients ou variations de potentiels énergétiques. Ainsi, méme en présence
de forts gradients, le flux résultant peut étre négligeable si la résistance
opposée par le milieu traversé est trop importante.

Dans une formulation locale ou l'unité de bilan est le volume élémentaire, .cette
description s'exprime sous forme d'équations aux dérivées partielles par rapport au
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temps et a l'espace, dont la résolution permet de simuler I'évolution du systeme
suivant ses conditions initiales et les conditions qui lui sont imposées.

Une telle approche dynamique fournit un cadre conceptuel explicatif
satisfaisant, em principe, pour représenter également la complexité du
fonctionnement d'un bassin - et notamment les différentes combinaisons de
processus actifs en tout point et tout instant. Elles aboutissent cependant a des
formulations trop complexes pour étre facilement applicables a I'échelle de tout
un bassin versant, et par ailleurs ne peuvent pas s'appliquer a certains processus
encore mal connus. Pour comprendre et interpréter ce fonctionnement, il peut
souvent suffire d'une approche systémique, plus simple tout en restant a bases
physiques, qui en permet une description plus globale et intégree: considérant le
bassin versant comme un systéme ouvert, cette approche met davantage l'accent
sur l'analyse des interactions fonctionnelles, spatiales et temporelles, a l'aide de
concepts spécifiques. Trés complémentaires, et tout aussi utiles dans I'étude des
fonctionnements hydrologiques, ces deux approches sont  la base de ce qui suit.

Encadré 3.1: Propriétés extensives et potentiels énergétiques

L'état d'un systéme a tout moment est décrit par un ensemble de variables d'état,
contenant toute l'information nécessaire pour déterminer son évolution ultérieure en
fonction des conditions imposées. Deux types de variables d'état interviennent:

o des variables extensives, mesurant une quantité de "quelque chose" contenue
dans le systéme ou ses éléments. C'est par exemple le cas de la masse totale de la
matiére et de chacune des substances chimiques ou phases physiques qui la
composent, de I'énergie totale et de chacune de ses formes (gravitaire, cinétique,
thermique, chimique,...), du volume, de la quantité de mouvement, de l'entropie,
du nombre de moles,... Dépendant de la "taille" du systéme, les variables
extensives sont susceptibles d'additivité: quel que soit leur assemblage, le volume
ou la masse d'un ensemble d'éléments est égal a la somme des volumes ou masses
élémentaires.

e des variables intensives, mesurant une propriété ne dépendant pas de la quantité
de "quelque chose": ces variables prennent une valeur bien définie en tout point
du systéme (contrairement aux variables extensives, définies globalement pour le
systtme ou ses éléments). C'est par exemple le cas de la température, de la
pression, de la vitesse, de l'altitude, de la concentration, de la masse volumique, et
d'une fagon plus générale, de toutes les sortes de "densité". Indépendantes de la
"taille" du systéme, ces variables de champ sont non additives mais moyennables:
la température ou la masse volumique d'un systtme n'est pas la somme des
températures ou masses volumiques élémentaires, mais il est possible d'en définir
des valeurs moyennes pondérées & l'échelle du systéme. Ces variables intensives
peuvent se déduire par combinaison d'un nombre limité de variables extensives
prises comme référence (cf. analyse dimensionnelle).

(voir page suivante)
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Encadré 3.1 (suite)

Les potentiels énergétiques constituent une classe de variables intensives
particulierement intéressante pour l'approche dynamique d'un systéme. A toute
propriété extensive X correspond un potentiel énergétique Y exprimant la quantité
d'énergie contenue, dans I'état ou elle se trouve, par toute quantité unitaire de X: il
s'agit en quelque sorte de la "densité d'énergie" associée, dans 1'état ou elle se trouve,
a la quantité X. Le produit XY étant homogéne a une énergie, a tout couple [X, Y]
correspond une forme particuliere d'énergie contribuant a I'énergie totale du systeme.

Exemples de couples de variables extensives et de potentiels énergétiques intensifs:

Variables extensives Potentiels énergétiques Types d'énergie
masse m potentiel gravitaire gz énergie gravitaire
lié a 'altitude z

masse d'eau liquide m potentiel matriciel y énergie de rétention
volume V pression p énergie de pression
quantité de mouvement mv  vitesse v énergie cinétique
entropie S température absolue T énergie thermique
nombre de moles N potentiel chimique p énergie chimique
charge électrique q potentiel électrique U énergie €lectrique

Encadré 3.2: Le concept de bilan

~ Le concept de bilan s'applique a toute propriété extensive. Représentant une
quantité stockée dans le systéme, une telle propriété ne peut varier au cours du temps
que de deux fagons, contrdlant son stockage ou déstockage:

e soit par des processus de transfert externe d'une certaine quantité a travers les
limites du systéme, s'exprimant en terme de flux (entrants ou sortants), et
traduisant des échanges du systéme avec son environnement

e soit par des processus de transformation interne (production, destruction) d'une
certaine quantité a l'intérieur méme du systéme, s'exprimant en terme de source
(production) ou de puits (destruction), et traduisant des "échanges" avec d'autres
formes extensives de matiere ou d'énergie - qui sont alors affectées de
transformation inverses dans le systéme.

C'est ce qu'exprime, dans sa forme la plus générale, I'équation du bilan de la
propriété extensive X, ou, par convention, est compté positivement ce qui contribue a
augmenter sa quantité dans le systéme; et négativement, ce qui contribue a la
diminuer. Toute variation AX au sein d'un systéme donné et au cours d'une période
donnée peut étre considérée comme la somme de quatre termes représentant les
contributions algébriques de ces différents processus:

(voir page suivante)
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Encadré 3.2 (suite)

AX = [Xﬁnal - Xinitkﬂ = [Z Xentré ~ Z Xsorti] + [Z Xproduit - Z Xdétruit]

variations de quantité transferts par échange transformations
(stockage, déstockage) avec l'environnement internes au systéme

Dans une formulation locale, cette équation de bilan correspond a I'équation de
continuité de X, ou les variations de quantité s'expriment par des taux de variation

[X L3 T'l], les transferts par des densités de flux [X L? T'l] et les transformations

. -3 -1 . . . "
par des termes de source/puits [X L 31 ]. Etablir un bilan suppose bien sir de
définir au préalable la propriété extensive concernée, les limites spatiales du systéme
considéré, la période de référence choisie. :

Cette forme trés générale du bilan extensif, valable pour tout systéme ouvert,
réactif et en régime transitoire, montre que la méme variation de propriété
extensive peut résulter de combinaisons trés différentes de ces quatre grands types de
contribution. Elle englobe des cas particuliers intéressants obtenus pour certaines
valeurs de ses termes:

o lorsque les termes de transfert externe ne sont pas nuls, le systéme est dit ouvert:
c'est le cas de la plupart des systémes naturels, qui échangent a la fois de la
matiére et de I'énergie avec leur environnement; lorsqu'un systéme n'échange pas
de matiére, il est dit fermé; lorsque il n'échange ni matiére ni énergie, il est dit
isolé.

o lorsque les termes de transformation interne sont nuls, la quantité ne varie que par
échange avec l'environnement: le systéme est dit conservatif pour cette propriété
extensive. L'énergic totale et la masse totale d'un systéme sont toujours
conservatives. Par contre, le systéme est dit réactif pour cette propriété extensive,
si les différentes formes (phases physiques ou formes chimiques de la matiere,
composantes de I'énergie,...) qu'elle peut prendre n'y sont pas conservées, c'est-a-
dire si elles se transforment les unes en les autres au sein du systéme: le bilan de
la masse totale ou de 1'énergie totale conservative peut alors étre décomposé en
plusieurs bilans partiels (un pour chacune forme non conservative) dont les
termes de transformation se compensent globalement.

e Lorsque le terme de variation de quantité AX est nul, le syst¢me est dit en état
stationnaire (ou en régime permanent): un tel état peut étre atteint par
différentes combinaisons des termes de transfert et de transformation, la seule
condition étant qu'ils se compensent globalement a 1'échelle du systéme. D'ou la
distinction importante entre: (i) I'état stationnaire d'équilibre, pour lequel tous les
termes sont nuls (rien ne se passe plus) et vers lequel tend tout systéme isolé; (ii)
|'état stationnaire de non-équilibre, correspondant & un systéme ouvert maintenu
dans un tel état de déséquilibre par des échanges permanents avec son
environnement: c'est le cas de la plupart des états stationnaires observés dans les
systémes naturels.
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Encadré 3.3: Forces et flux généralisés

Un systtme en état de non-équilibre est caractérisé par une répartition non
uniforme de I'énergie et de la matiére.

Lorsqu'il se traduit par I'écart du potentiel énergétique d'une forme de matiére a
sa valeur d'équilibre au sein d'un systtme en contenant plusieurs formes, le
déséquilibre (mesuré par exemple par l'affinité chimique, ou le déficit de saturation)
provoque un processus de transformation (réaction chimique, changement de
phase) entre ces formes de matiére. Ce processus a pour effet une production (terme
de source) de formes a plus bas potentiel par destruction (terme de puits) de formes a
haut potentiel - ce qui tend spontanément a réduire le déséquilibre qui le provoque.

Lorsqu'il se traduit par une variation spatiale d'un potentiel énergétique P, , ce

déséquilibre est mesuré par des différences de potentiel AP, aux bornes du systéme
ou de ses éléments - ou, dans une formulation locale, par des gradients de potentiel

grad(P,). Il est a l'origine de forces provoquant dans le systéme des processus de
transfert de la propriété extensive associée X. Ces processus se manifestent par des

flux @, - ou, dans une formulation locale, des densités de flux ¢, . Allant des points
a haut potentiel vers les points a bas potentiel, ces flux tendent spontanément 3
réduire ce déséquilibre qui les provoque, par une redistribution de la propriété
extensive X tendant a uniformiser le systéme (boucle de rétroaction négative).

Variation spatiale du potentiel > Force =- grad PE
énergétique intensif PE

0 v

Transfert de VE (variable
tendance vers l'équilibre par extensive conjuguée de PE),
homogénéisation du systéeme des points a potentiel élevé

aux points a potentiel bas

Variation temporelle de
la distributionspatiale de < Flux de VE
la variable extensive VE

L'intensité du flux est une fonction de la force qui, quand le systéme n'est pas trop
éloigné de I'équilibre, se réduit souvent a la proportionnalité, avec un paramétre de
transfert K, - dont I'inverse R, = 1/K, caractérise la plus ou moins grande résistance
opposée par le milieu traversé; K, peut lui-méme varier en fonction de l'état du
systéme; dans une formulation locale, intervient un paramétre de conductivité k, ou
de résistivité 1/k,,:

® = -K AP,

X

- AP, /R, ou’ ¢, = —k, gradP,

(voir page suivante)
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Encadré 3.3 (suite)

Dans le cas de systémes ouverts - comme le sont la plupart des systémes naturels
- un tel déséquilibre, moteur du fonctionnement, peut étre durablement maintenu
moyennant des échanges avec l'environnement capables de compenser les effets de
ces processus internes de rééquilibrage.

Exemples de lois de transfert reliant les flux intensifs
aux forces (gradients de potentiel) qui les causent

Processus:
relation phénoménologique (loi associée):
densité de flux extensif potentiel énergétique  paramétre de transfert
e courant électrique:

0, =-kq grad U (loi d'Ohm)

flux de charge @, potentiel électrique U conductivité électrique k,
e conduction thermique:

9q=-kograd T (loi de Fourier)

flux de chaleur @ température T conductivité thermique kg,
o diffusion moléculaire:

¢op=-kpgradx (loi de Fick)

flux de matiere @p concentration x liée au  diffusivité kp

potentiel chimique p

o écoulement laminaire:

Omy = - kpgrad v: (loi de Newton)
flux de quantité de vitesse v viscosité dynamique k,
mouvement mv

o écoulement hydrique en milieu poreux saturé:
v=-k,grad H (loi de Darcy)

flux de volume d'eau v charge hydraulique H conductivité hydraulique k;,

o écoulement hydrique en milieu poreux non saturé:

v = - kp(h) grad (z+h) (loi de Darcy généralisée)
flux de volume d'eau v charge hydraulique conductivité hydraulique k;(h),
H=z-h fonction de la tension h

o diffusion de chaleur sensible dans l'air:
H = - coeff. ky; grad T
flux de chaleur H température T coefficient d'échange ky

o diffusion de vapeur d'eau dans l'air:
= - coeff. k, grad e
flux de vapeur E pression de vapeur € coefficient d'échange k,
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4

LES PROCESSUS HYDROLOGIQUES

Les travaux menés sur le terrain dans de nombreux milieux, notamment a
I'échelle de petits bassins versants de recherche, ont permis d'identifier les
principaux processus pouvant contribuer a la redistribution tant verticale que
latérale des précipitations incidentes et a la genése des différentes composantes
de du bilan hydrologique d'un bassin versant. Les revues bibliographiques
successives faites depuis une vingtaine d'années [Freeze, 1974; Dunne, 1978;
Kirkby, 1978, 1985; Brutsaert, 1982; Beven, 1989b; Anderson et Burt, 1990;
Schmugge et André, 1991; Bonell, 1993] montrent une évolution lente des
connaissances, grace notamment l'émergence de I'Hydrologie des versants.
Ceci a permis une clarification progressive de la terminologie et de la
formalisation - a travers bien des confusions et polémiques liées a la complexité
et a la variété des situations réelles rencontrées.

Toute la gamme des principaux processus possibles sera présentée ici
bricvement, en insistant sur les forces et paramétres en jeu et sur leurs
interactions, et en prenant comme fil conducteur les principaux cheminements
de l'eau. Les noms des processus sont indiqués en gras - avec souvent
I'indication en italique de leur dénomination en anglais.

4.1. Apports d'eau a la surface

Qu'elles soient liquides (pluie) ou solides (neige), les précipitations
atmosphériques [Summer, 1988] constituent le principal apport d'eau en tout
point de la surface d'un bassin. Dans certains milieux, des apports non
négligeables peuvent étre déposés par les précipitations occultes: brouillard (et
nuages bas en montagne) formé de gouttelettes en suspension, dont le dépot
peut constituer l'apport principal d'eau dans des déserts littoraux; rosée ou gelée
blanche, par condensation d'eau sur les surfaces; givre, par cristallisation au
contact de la surface de gouttelettes d'eau en surfusion dans l'atmosphére. En
présence de végétation, une partie des précipitations est retenue par
interception sur le couvert végétal, le reste atteignant la surface du sol par
égouttement des feuilles (throughfall), écoulement de tronc (stemflow) ou
directement dans les trouées du couvert (Fig. 4.1) [Humbert et Najjar, 1992]. A
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ces apports atmosphériques s'ajoute 1'apport éventuel de 1'amont du versant
(runon), par des écoulements superficiels transitant en ce point. Enfin, a ces
apports naturels s'ajoutent les apports artificiels de plus en plus fréquents dans
les bassins a forte agriculture intensive, par une irrigation recyclant de l'eau
prélevée dans les réserves superficielles ou souterraines du bassin, voire méme
importée d'un autre bassin.

précipitation ! évapotranspiration

évaporation

transpiration

NN\

égouttement

irati évaporation
rétention transpiration po

de surface écoulement

de tronc

’Uissellemem

eau  eau
liée libre

flux de
séve brute

- S " Se
*,2 V- infiltration W, 3
ADPRTGRNE IAD
J ~ rétention du sol*

NS R R SIS

recharge de nappe

- o ] - I 1 7, 0, 0. IO, OB, 300, IO, 0.

Figure 4.1: L'eau dans le systéme sol-plante-atmosphére: principaux processus
(en caractéres normaux) et réservoirs (en caractéres italiques gras).

La disponibilité de ces apports locaux pour les écoulements est immédiate
dans le cas de pluie; elle est différée dans le cas de chute de neige ou de gel,
jusqu'a ce que les conditions atmosphériques fournissent 1'énergie nécessaire a
la fonte (snowmelt). Entre temps, il y a formation d'un manteau neigeux, qui
peut étre le siége de transformations internes complexes (recristallisation,
mirissement,...) en fonction des conditions atmosphériques [Gray et Male,
1981] - ce qui peut aller jusqu'a la formation d'un névé (firn) voire méme d'un
glacier. Ce stockage temporaire, a plus ou moins long terme, d'eau solide dans
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le manteau neigeux ou les glaciers, conduit alors a établir deux bilans séparés
pour ces deux phases hydriques: les interactions de ces 2 phases sont trés
importantes a prendre en compte pour comprendre le fonctionnement
hydrologique d'un bassin - tout particuliérement dans les régions de hautes
altitudes ou latitudes.

4.2. Ecoulements dans les versants

Quelle que soit son origine, I'eau disponible a la surface du sol est a la
pression atmosphérique, voire méme sous pression dans le cas d'une lame d'eau
superficielle. Elle tend toujours & pénétrer dans le sol par infiltration, sous
l'effet de la gravité et, si le sol n'est pas saturé, du gradient de potentiel
matriciel [Philip, 1969]. Le flux infiltré est limité par l'infiltrabilité locale de la
surface. Proportionnelle & la conductivité hydraulique et au gradient de
potentiel hydraulique total (gravitaire + matriciel) en surface, cette infiltrabilité
tend a décroitre au cours du processus d'infiltration, depuis une valeur initiale
dépendant de 1'état hydrique de la surface vers une valeur égale a sa
conductivité hydraulique en conditions saturées: initialement trés élevé lorsque
la surface est séche, le gradient tend vers l'unité lorsqu'elle shumidifie. La
conductivité dépend de I'état physique de la surface (présence éventuelle d'un
revétement imperméable, d'encrolitement ou de films cryptogamiques peu
perméables, de bioturbation superficielle, de constituants hydrophobes,...), et de
ce fait peut étre trés différente de celle du sol sous-jacent [Casenave et
Valentin, 1989]. Le flux infiltré pousse par "effet piston" l'eau déja présente
dans le sol, avec la formation d'un front d'infiltration dans le profil. Mais toute
hétérogénéité locale tant des apports en surface que de la distribution de la
porosité tend a réduire 'efficacité de cet effet piston et la régularité de ce front.

Dans un sol non saturé, le flux infiltré se redistribue, dans des proportions
dépendant a la fois du potentiel matriciel et de son gradient, entre une
rétention hydrique rechargeant localement le sol (en remplissant
progressivement des pores de taille croissante et donc de force de rétention
décroissante) et une percolation plus en profondeur. L'intensité de la
percolation est contrélée par la conductivité hydraulique du sol, elle-méme
fonction fortement non-linéaire de son état hydrique: maximale en conditions
saturées, elle diminue généralement de plusieurs ordres de grandeur dés que le
sol s'asséche un peu. Cette percolation surtout verticale a travers le sol et le
sous-sol peut étre ralentie voire bloquée par un niveau relativement moins
perméable: du fait d'une diminution progressive de la porosité et de la
conductivité en profondeur, ou au contraire d'une discontinuité structurale ou
texturale dans le profil (limites litiére-sol, sol-roche, limites d'horizons, niveaux
d'induration, semelle de labour,...).
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L'accumulation d'eau au dessus d'un niveau peu perméable peut conduire a la
formation d'une nappe plus ou moins permanente, par saturation du milieu poreux
qui le recouvre. Une superposition de couches a forte et faible perméabilités peut
ainsi générer plusieurs niveaux de nappe en profondeur, ces nappes pouvant étre
soit libres (eau a la pression atmosphérique) soit captives (eau sous pression entre
deux niveaux peu perméables) (cf. Fig. 4.5) [de Marsily, 1986; Freeze et Cherry,
1979]. Les écoulements dans les nappes sont essentiellement latéraux, sous
l'effet des gradients de potentiel hydraulique total (gravitaire + hydrostatique) -
avec une conductivité hydraulique qui reste constante et maximale tant que le
milieu poreux est saturé. Ils peuvent rejoindre le réseau hydrographique de surface
14 ol la topographie recoupe la surface piézométrique; ou sortir des limites du
bassin comme écoulement souterrain, notamment sous forme d'inféroflux
(underflow) dans les formations alluviales perméables. Inversement, des apports
d'eau latéraux par les nappes sont possibles dans un bassin versant lorsque ses
limites amont recoupent des nappes. A ces processus naturels s'ajoutent les
prélevements et rejets artificiels dans les réserves d'eau souvent faciles a
exploiter que sont les nappes.

Malgré la vitesse généralement relativement faible des écoulements dans les
versants, il existe toute une gamme de processus souterrains capables de
contribuer suffisamment rapidement a la genése des crues, essentiellement par
le drainage naturel des nappes dans les cours d'eau (Fig. 4.2).

Figure 4.2: (a): Les débits dans les cours d'eau, notamment lors des crues, peuvent étre générés
par une combinaison de processus tant superficiels (ruissellements) que souterrains’- avec tout un
continuum de situations, depuis une contribution purement superficielle jusqu'a une contribution
purement souterraine. Chaque processus concerne essentiellement soit de l'eau "nouvelle"
apportée par I'épisode pluvieux, soit de l'eau "ancienne" déja présente dans le bassin. (b): la
méme quantité de précipitation provoque des réponses du bassin trés différentes selon les
conditions hydrologiques initiales: les combinaisons de processus actifs et contributif sont
beaucoup plus nombreuses et efficaces en périodes humides qu'en périodes seches.

Dans un versant, tout niveau moins perméable dans le profil de sol favorise
aussi - par l'accumulation d'eau résultante et sa pente propre - l'existence de
gradients latéraux de potentiel hydraulique total et, en conditions non saturées,
une augmentation relative de la conductivité hydraulique locale. Ceci provoque
un écoulement hypodermique (ou subsuperficiel; interflow) latéral dans le
versant de l'eau empéchée de percoler plus en profondeur - en milieu d'abord
non saturé [Hewlett et Hibbert, 1967] puis éventuellement saturé, si une nappe
perchée temporaire se forme [Whipkey, 1965].

Bien que rejoignant le cours d'eau ou les nappes permanentes plus en aval,
ce type d'écoulement a travers la matrice des formations superficielles est
généralement trop lent pour permettre aux parties supérieures des versants de
contribuer significativement a I'écoulement de crue: leur lente vidange
correspond plutdt & I'un des processus permettant le soutien a long terme du
débit de base des cours d'eau [Hewlett et Hibbert, 1963].
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Figure 4.2: Genése des débits de crues: (@) principaux processus d’écoulement
superficiels et souterrains, et ancienneté relative de I’eau concernée;
(b) effet des conditions initiales sur leur activation.
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Il n'en est pas de méme a la base des versants et dans les bas-fonds,
lorsque s'y trouve une nappe peu profonde: sa recharge peut étre rapide,
par percolation a travers la faible épaisseur de sol non saturé qui la
surmonte; et surtout, un petit apport d'eau a la frange capillaire qui la
surmonte (zone de saturation sous tension) suffit a la convertir en eau libre
(zone de saturation sous pression), provoquant une élévation rapide du
niveau piézométrique local de la nappe. L'onde de perturbation liée a cet
apport est alors transmise vers l'aval jusqu'au cours d'eau qui draine la
nappe, avec une vitesse bien supérieure a celle du déplacement réel de
l'eau [Beven, 1989b]. Ce phénoméne est particulierement important
lorsqu'il se produit a proximité immédiate du cours d'eau [Sklash et
Farvolden, 1979; Abdul et Gillham,1984, 1989]: l'intumescence de la
nappe (groundwater ridging) qu'il y provoque peut localement augmenter
considérablement les gradients de potentiel hydraulique total et donc la

contribution de la nappe au cours d'eau (Fig. 4.3).

Enfin, tous ces processus qui se produisent dans la matrice poreuse sont
accélérés et amplifiés par des écoulements en macropores (macropore
flow ou pipeflow), lorsque le sol ou le sous-sol présente une macroporosité
3 extension verticale et/ou latérale importante (réseau de racines
décomposées, galeries d'animaux, fentes de dessiccation dans le sol;
fissures, fractures, conduits karstiques dans les roches) [Germann, 1990].
Trop gros pour étre affectés par la rétention capillaire, ces macropores non
capillaires ne peuvent transmettre gravitairement que de l'eau libre, et ne
sont donc actifs qu'en conditions saturées - comme c'est aussi le cas dans
les sols a drainage artificiel [Lesaffre et Zimmer, 1987]. Mais ces drains
naturels constituent alors des cheminements préférentiels, permettant de
transmettre trés rapidement cette eau libre en profondeur ou latéralement
dans le milieu, voire méme de court-circuiter la matrice microporeuse en
reliant entre elles différentes réservoirs d'eau libre (surface ruisselante,

nappe perchée, aquifére, cours d'eau).
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Figure 4.3: Réle de la frange capillaire dans I'intumescence de nappe
[d’aprés Abdul et Gillham, 1984].

Figure 4.3: L'intumescence de nappe est un processus pouvant se produire lorsque le toit de la
nappe est trés proche de la surface ou méme y affleure. (a): avant la pluie, la nappe (zone de
saturation sous pression) est en équilibre avec la riviére (eau libre) qui la draine et avec la frange
capillaire (zone de saturation sous tension) qui la surmonte. (b): en début d'épisode pluvieux, un
faible apport d'eau suffit 4 convertir I'eau sous tension de la frange capillaire en eau sous pression.
Cette remontée brutale mais locale du niveau piézométrique augmente considérablement les
gradients de potentiel hydrostatique et donc le débit drainé. Si la pluie se prolonge, la surface
saturée tend a s'étendre en remontant sur le versant, par saturation progressive du profil -
augmentant aussi la surface active et contributive du ruissellement par saturation. Sur les
versants, par contre, la pluie s'infiltre et percole lentement, avec une recharge de la nappe d'autant
plus retardée que son toit est plus profond.

31




4.3. Ecoulements sur les versants

Dés que, et la ou, l'intensité des apports d'eau en surface dépasse
l'infiltrabilité locale du sol, il y a saturation de la surface "par le haut" - ce qui
est bien sir immédiatement le cas pour des surfaces imperméables. Apres avoir
rempli par rétention en surface (detention) les dépressions superficielles liées a
la microtopographie (flaques, mares), l'eau en exceés est évacuée par
ruissellement en surface [Horton, 1933]. Bien que le premier identifié et le plus
connu, ce ruissellement par dépassement de l'infiltrabilité (infiltration excess
surface runoff) n'est cependant pas le seul processus capable de générer un
écoulement superficiel pouvant contribuer a la genése des crues (Fig. 4.2). Dans
les zones hydromorphes, ou l'ensemble du profil est déja saturé, les pluies
tombant sur ces surfaces saturées "par le bas" ne peuvent que ruisseler ou libérer
plus en aval, par "effet piston", un flux équivalent d'eau de nappe: ce
ruissellement par saturation du sol (saturation excess surface runoff)
[Cappus, 1960] se produit alors quelle que soit l'infiltrabilité de la surface.
Méme en l'absence de précipitations, ces ruissellements peuvent étre
durablement alimentés par l'exfiltration (return flow) d'eau souterraine (nappes,
macropores) [Dunne et Black, 1970]: 1a ou les écoulements latéraux dans les
versants (augmentant avec la surface amont drainée et I'intensité des apports)
dépassent le flux maximal qui peut y transiter (fonction des pente et
transmissivité locales), il y a saturation du profil, et le flux en exces s'écoule en
surface; c'est le cas des sources et sourcins sur les versants, et plus généralement
des zones d'affleurement des nappes.

Quelle que soit son origine, I'eau libre disponible pour le ruissellement
s'écoule en surface vers l'aval, sous l'effet des gradients horizontaux de potentiel
gravitaire. Sa vitesse tend a augmenter avec la pente du versant, mais est freinée
par la rugosité de la surface [Moore et Foster, 1990]. Le ruissellement
commence par étre diffus, lorsque les filets d'eau contournent les parties hautes
(touffes, mottes, cailloux) de la microtopographie et s'évacuent par ses parties
basses. Il devient généralisé (ou en nappe), lorsque I'épaisseur de la lame d'eau
ruisselante est suffisante pour recouvrir ces microhétérogénéités de surface - ce
qui est d'autant plus facile que la surface est plus lisse. Il tend généralement a
devenir concentré vers l'aval: l'écoulement se fait alors dans un chevelu
convergent de rigoles puis de thalwegs appartenant au réseau hydrographique
temporaire - que le ruissellement contribue d'ailleurs a développer par érosion
hydrique. Il peut cependant de nouveau diverger ou s'anastomoser la ou la pente
diminue, comme dans les cones & la base des versants. Une importante
redistribution spatiale de l'eau disponible en surface résulte donc de cette
hiérarchisation progressive du ruissellement le long d'un versant. Tout ou
partie du ruissellement peut bien siir s'infiltrer plus en aval sur le versant si les
conditions locales d'infiltrabilité ou de transmissivité le permettent; le reste
rejoint directement le réseau hydrographique pérenne.
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A ces écoulements liquides s'ajoutent bien slr les écoulements gravitaires
d'eau solide: rapides et discontinus dans le cas des avalanches neigeuses, lents
et continus dans le cas des glaciers.

4.4. Ecoulements fluviatiles

Dans le réseau hydrographique [Linsley et al.,, 1982; Chow et al., 1988;
Beven et Kirkby, 1993], I'écoulement fluviatile peut varier d'amont en aval:

o tout le long du cours d'eau: par l'apport latéral d'eau libre venant des versants,
résultant d'une combinaison de processus de genése des débits; mais aussi par
des échanges nappe-riviére pouvant jouer a double sens et donc provoquer,
selon les conditions, une augmentation ou une diminution des débits vers I'aval.

e de fagon discontinue, aux noeuds du réseau: augmentation a chaque
confluence, par l'apport de l'affluent - pouvant provoquer un remous
hydraulique (backwater) remontant vers I'amont dans le cas de confluences
a tres faible pente; diminution a chaque diffluence dérivant une partie du
débit: provisoirement dans le cas d'iles et de chenaux anastomosés,
définitivement dans le cas de bras séparés dans des deltas.

A ces variations naturelles peuvent bien sir s'ajouter les perturbations des
débits par les prélévements, rejets et régulations artificiels: de plus en plus de
cours d'eau ont un régime fortement, voire totalement, contr6lé par 'homme
(Fig. 4.4) - comme c'est le cas dans les massifs montagneux a production
hydroélectrique intensive ou dans les régions a forte irrigation.

'Le sens des échanges nappe-riviére dépend des niveaux relatifs de la nappe et de
la riviere (Fig. 4.5) - avec une gamme de variation de niveau dans 1'année souvent
beaucoup plus importante pour la nappe que pour la riviere. Si le niveau
piézométrique est supérieur au niveau du cours d'eau, le débit augmente par
drainage de la nappe, qui peut alors présenter un rabattement local - avec comme
cas extréme les riviéres phréatiques uniquement alimentées par des nappes
alluviales trés peu profondes. Dans le cas contraire, le débit diminue par infiltration
et recharge de la nappe, qui peut alors présenter une intumescence locale - avec
comme cas extréme l'asséchement complet du cours d'eau, comme c'est le cas de
nombreux oueds. L'intensité de ces échanges est controlée par la perméabilité du lit
du cours d'eau, plus ou moins colmaté par des sédiments fins.

En dehors des périodes de crue, 1'écoulement de base d'un cours d'eau est
alimenté par le seul drainage lent des nappes et des sols. En I'absence de toute
influence atmosphérique, il suit en tout point une courbe de tarissement
caractéristique de son bassin versant [Coutagne, 1948; Hall, 1968] - résultant
éventuellement, pour un bassin versant trés hétérogéne, de la combinaison des
courbes de tarissement caractéristiques de ses différentes unités hydrologiques.
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Dans le cas d'un.drainage rapide vers l'aval et d'apports insuffisants de
l'amont, le cours d'eau peut tarir complétement entre deux crues. Ainsi,
I'extension du réseau hydrographique peut varier grandement en fonction de
I'état hydrologique du bassin - ce qui conduit a distinguer le réseau pérenne du
réseau temporaire, plus ou moins fréquemment en eau.

Au cours d'une crue, provoquée par un apport d'eau (pluie) ou d'énergie
(fonte) suffisant au bassin, I'écoulement de base est augmenté de I'écoulement
de crue, qui provient a la fois (Fig. 4.1):

 des précipitations directes sur le réseau - qui peuvent représenter une
contribution non négligeable dans le cas de bassins contenant des surfaces
d'eau libre importantes (lacs, marais,...).

e de la contribution rapide des versants résultant d'une combinaison, variable
au cours de l'événement, de différents processus superficiels et/ou
souterrains: la genése des crues peut ainsi correspondre a tout un continuum
de situations - entre les deux cas extrémes de contributions purement
superficielles et purement souterraines des versants.

L'élévation du niveau de I'eau peut s'accompagner d'un processus temporaire
de stockage dans les berges perméables (bank storage), dont la vidange
contribue a soutenir les débits lors de la récession ultérieure. Lorsqu'au cours
d'une crue le débit du cours d'eau dépasse localement le débit maximal de son lit
mineur, il y a inondation par débordement dans le lit majeur. Mais d'autres
processus peuvent aussi contribuer a I'inondation des plaines alluviales:
inondation par remontée de la nappe jusqu'a la surface, inondation par
détention des précipitations dans des dépressions peu perméables.

L'écoulement dans un cours d'eau se fait en régime turbulent, voire torrentiel
pour de fortes pentes - comme le montre le mélange plus ou moins rapide
d'eaux de couleurs différentes en aval d'une confluence. Les forces en jeu sont
essentiellement les forces antagonistes de gravité et de frottement, mais aussi les
forces de pression et d'inertie dans le cas de pentes trés faibles ou de remous
hydraulique (en amont de confluences, de barrages ou d'obstacles; dans le cas
de marées ou de mascaret). Pour un débit donné, la géométrie de la section
mouillée (variable selon le niveau), la pente du lit et sa rugosité (fixant la
résistance a 1'écoulement par frottement) déterminent la hauteur de l'eau et sa
vitesse moyenne. Il en résulte des distributions des hauteurs et vitesses locales
qui peuvent étre trés variables tant transversalement que longitudinalement,
créant ainsi une grande diversité de conditions géomorphogénétiques et
écologiques dans le cours d'eau. D'amont en aval, les crues tendent 2 se propager
comme des ondes, avec généralement un amortissement et un étalement
progressifs vers l'aval du fait de capacités de stockage accrues et de pentes
moindres dans le cours d'eau (élévation du niveau de I'eau, élargissement du lit) -
accentués par la présence de lacs ou de réservoirs artificiels au role régulateur
important, notamment pour écréter les crues (Fig. 4.4).
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Figure 4.5: Interactions eaux superficielles - eaux souterraines. (@): cas d’une nappe
phréatique; (b): cas d’'une nappe captive.

Figure 4.5: (a): le sens des flux entre une nappe phréatique (eau libre) et son cours d'eau peut
varier, selon les moments et les endroits, en fonction de leurs niveaux respectifs. (b): les forages
dans une nappe captive (eau sous pression) sont artésiens 12 ou le niveau piézométrique est|
supérieur au niveau topographique.
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4.5. Evaporation et évapotranspiration

Qu'elle soit retenue ou en transit dans les réservoirs de surface (interception,
rétention, manteau neigeux et glaciers, lacs et cours d'eau) ou proches de la
surface (sols, nappes superficielles), I'eau superficielle ou subsuperficielle peut
étre reprise en partie, voire méme en totalité pour peu que l'énergie nécessaire
soit disponible, par I'évapotranspiration (Fig. 4.1) [Penman, 1948; Monteith,
1980]. Ce retour différé a l'atmosphére, sous forme de vapeur, de l'eau
précipitée joue un role majeur dans le cycle de l'eau et son couplage avec le
cycle de I'énergie [Perrier, 1975abc; Brutsaert, 1982; Schmugge et André,
1991]. A tout moment et a tout endroit, le flux évapotranspiré a pour facteur
limitant soit la quantité d'eau soit la quantité d'énergie, selon leurs disponibilités
locales et/ou leurs taux de renouvellement [Molz et al., 1968].

L'évaporation est contrdlée par le bilan radiatif des surfaces évaporantes
ainsi que par les gradients des potentiels énergétiques que sont les températures
(de l'air, de la surface, du sol), la vitesse de l'air et sa pression de vapeur, et le
potentiel hydrique de l'eau du sol. Elle combine en fait deux processus
¢lémentaires complémentaires:

¢ la vaporisation de l'eau liquide - ou la sublimation de I'eau solide - qui est
un processus de transformation consommant une quantité d'énergie mesurée
par la chaleur latente de vaporisation (ou de sublimation). Elle nécessite une
source d'énergie importante, essentiellement radiative (rayonnement solaire)
mais aussi thermique (par refroidissement de la surface évaporante ou du
‘milieu ambiant). Elle tend & maintenir entre la surface évaporante et l'air
ambiant un état d'équilibre, dans lequel l'air reste saturé en vapeur d'eau ou,
autrement dit, reste a une pression de vapeur saturante. La pression de
vapeur saturante et les humidité spécifique et déficit de saturation
correspondants augmentent avec la température.

e ['évacuation dans l'atmosphere de la vapeur d'eau produite, nécessaire pour
maintenir au niveau de la surface évaporante un déséquilibre entretenant la
vaporisation: méme si de 1'énergie est disponible, 1'évaporation est nulle si
l'air ambiant est saturé. Ce processus de transfert de vapeur se fait par
diffusion moléculaire et surtout par convection turbulente dans I'atmospheére:
la force en jeu est le gradient de pression de vapeur dans l'air, avec une
résistance au transfert (exprimée par des coefficients d'échange) diminuant
quand la turbulence augmente le brassage de I'atmosphére. L'énergie
consommée est essentiellement convective et advective: 1'évaporation
augmente avec le déficit de saturation de l'air ambiant et son taux de
renouvellement (vent fort). '
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Dans le cas d'eau libre, toute I'eau présente peut étre facilement évaporée si
de I'énergie est disponible: ainsi s'évapore, a un taux fixé par les conditions
atmosphériques, I'eau interceptée par la végétation ou retenue dans les flaques,
les sols saturés ou le réseau hydrographique. Dans le cas d'eau liée - comme
dans un sol non saturé - une énergie supplémentaire doit étre fournie pour
surmonter les forces de rétention. L'assechement progressif du sol provoque
alors des rétroactions tendant a réduire I'évaporation:

e par une augmentation des forces de rétention, rendant I'eau restant dans le sol
de moins en moins disponible pour I'évaporation;

e par une forte diminution de la conductivité hydraulique du sol, réduisant le
renouvellement de 1'eau depuis des horizons plus humides;

e par une diminution de la force de vaporisation, la pression de vapeur
maximale de l'air diminuant avec le potentiel hydrique du sol en surface.

Du fait de la trés faible diffusivité de la vapeur d'eau dans le sol,
I'évaporation ne peut généralement mobiliser que I'eau des horizons superficiels
- sauf dans le cas extréme des milieux arides chauds, ou des gradients tres forts
et durables permettent des fronts d'évaporation bien plus profonds. En l'absence
de précipitations ou d'une nappe a faible profondeur permettant, par remontée
capillaire (capillary rise), de réalimenter le sol en eau et d'entretenir ce flux
d'évaporation, I'eau devient rapidement le facteur limitant de l'évaporaﬁon.

En présence d'un couvert végétal, qui intercepte une partie de l'énergie
"atmosphérique" disponible, ce retour a l'atmosphére de 1'eau du sol inclut la
transpiration de la végétation - d'ou le terme global d'évapotranspiration
[Calvet, 1988; Cruiziat et Lagouarde, 1996]. La transpiration est 1'évaporation
au niveau des stomates des feuilles de I'eau de la séve brute prélevée dans le sol
par extraction racinaire: cette seve est remontée jusqu'aux feuilles sous l'effet
de gradients de potentiels hydrique et osmotique supérieurs et opposés au
gradient gravitaire [Cruiziat et Tyree, 1990; Guyot, 1997]. Comme pour un sol
nu, la continuité du potentiel hydrique entre le sol et I'atmosphére est assurée a
travers la plante, qui présente également a chaque niveau des résistances au
transfert hydrique. Mais alors que I'évaporation est un phénoméne purement
passif, la transpiration est modulée par la régulation stomatique - les stomates
étant a ouverture "photoactive" et fermeture "hydroactive": lorsque la
disponibilité en eau est insuffisante, la perte de turgescence des cellules ferme
les stomates et augmente la résistance stomatique - ce qui réduit la transpiration
et tend a limiter le stress hydrique de la plante. De plus, le systéme racinaire de
la plante lui permet d'exploiter 1'eau disponible dans un volume de sol plus ou
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moins important selon son extension latérale et verticale - variable suivant les
especes: la transpiration d'un couvert végétal peut ainsi affecter une tranche de
sol beaucoup plus profonde que 1'évaporation, et de ce fait étre plus durable.

4.6. Conclusion

Tels sont les principaux processus - les uns a extension plutdt verticale, les
autres a extension plut6t latérale - identifiés pour expliquer le devenir des
précipitations et leur redistribution dans un bassin versant, quelle que soit sa
taille. Se produisant a des vitesses trés différentes, pouvant mobiliser des eaux
d'age, d'origine et de cheminement trés différents, ces processus permettent
d'expliquer a partir d'un méme formalisme théorique tout un continuum de
situations rencontrées sur le terrain [Hursh et Brater, 1941]. Dans la plupart des
cas, les flux traversant un bassin versant sont générés par plusieurs
processus simultanément ou successivement, dans des combinaisons trés
variables dans le temps et I'espace et dépendant de plusieurs facteurs
contrélant a la fois le déclenchement, l'intensité et 'arrét de ces processus.

C'est en particulier le cas des débits de crue, dont la genése peut résulter
d'une combinaison de processus beaucoup plus complexe que le seul
ruissellement par dépassement de l'infiltrabilité des sols généralisé sur tout le
bassin, longtemps considéré a la suite d'Horton [1933] comme le seul processus
capable de générer des débits rapides de crue. Quoique des crues soient
couramment observées pour des intensités de pluie bien inférieures a
l'infiltrabilité, cette représentation trés séduisante par sa simplicité et son
apparent réalisme a rencontré trés vite un énorme succés: c'est ainsi que la
plupart des méthodes et modeles utilisés en ingénierie hydrologique y font
encore aujourd'hui référence explicite ou implicite (3 tel point que le terme
"ruissellement" désigne communément tout a la fois le ruissellement de surface
et l'écoulement de crue...!). Cette représentation de la gendse des crues
correspond en fait au cas particulier extréme - il est vrai rencontré dans de
nombreuses régions, notamment celles a faible couverture végétale - d'une
contribution purement superficielle, et selon un seul processus, au débit de crue.
Pourtant proposée a la méme époque par Hursh [1936] et confortée depuis lors:
par de nombreuses observations (Fig. 4.6), notamment en milieu tempéré ou
tropical humide [Hewlett, 1974; Rochefort et Tricart, 1959], la possibilité d'une
contribution souterraine importante aux crues a mis beaucoup plus de temps a
s'imposer, car l'identification des processus capables de générer une
contribution souterraine rapide a été plus difficile ou plus tardive.
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Figure 4.6: Exemple de crue  contribution essentiellement souterraine [d'aprés
Lo 2 AT
Hermann et al., 1990] : bassin du Lange Bramke (D, 0.76 km’). P: précipitations
cumulées; R: débits a I'exutoire; WT: niveau piézométrique prés du cours d’eau.

Figure 4.6: Dans ce petit bassin versant granitique et forestier aux sols trés perméables, la forme
de la crue observée en réponse a une pluie de 32 mm pourrait faire croire a une crue de
ruissellement pur (début et pic de crue presque synchrones des début et fin de l'averse, décrue trés
rapide) si aucune information sur la réponse de la nappe n'était disponible. En fait, cette crue est
générée essentiellement par l'exfiltration d'eau de la nappe peu profonde du fond de vallon, trés
rapidement rechargée par des écoulements en macropores - le suivi piézométrique montre
d'ailleurs que la nappe réagit a l'averse un peu plus vite que le débit.




LES FACTEURS HYDROLOGIQUES

Dans chaque bassin, les processus actifs, leur intensité et leurs interactions
ne sont pas quelconques mais dépendent de la combinaison d'un ensemble de
facteurs controlant leur variabilité spatio-temporelle. Ces facteurs sont présentés
ici dans un ordre de variabilité temporelle décroissante.

5.1. Conditions imposées aux limites: ""forcages" atmosphériques
et climat

Les conditions imposées au bassin versant sont essentiellement les apports
atmosphériques d'eau et d'énergie, dont le fonctionnement du bassin va assurer
la redistribution et/ou la transformation. Ces apports ont pour caractéristiques
essentielles: (i) leur décalage dans le temps, I'énergie étant surtout fournie hors
période de précipitations; (ii) une répartition temporelle et spatiale beaucoup
plus irréguliere et une gamme d'intensité beaucoup plus large pour les
précipitations que pour 1'énergie, davantage marquée par certaines périodicités
(jour, année); (iii) leur caractere partiellement aléatoire, qui les rend largement
imprévisibles méme si les statistiques climatiques en précisent les moyennes,
variabilités et probabilités a long terme.

Ces "forgages" atmosphériques sont tres variables dans le temps:

e au pas de temps de la journée ou de l'événement, ils dépendent des
conditions météorologiques, variant selon la date et les caractéristiques des
masses d'air, et donc des types de situations synoptiques.

e au pas de temps de la saison ou de l'année, ils dépendent des caractéristiques
climatiques qui contrdlent l'intensité, la durée, la fréquence, la séquence et
la répartition saisonniére des apports, en relation avec la distribution
temporelle des types de situations synoptiques qui les génerent.
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Ils sont également trés variables dans l'espace, selon les zones climatiques
mais aussi, a l'intérieur d'une méme zone: du fait des différences de conditions
physiographiques au sol, un méme type de situation synoptique peut se traduire
par plusieurs types de temps locaux, un méme climat régional par différents
climats locaux - avec une relation qui n'est pas biunivoque puisqu'inversement
un méme type de temps local peut étre observé pour plusieurs types de situation
synoptique, un méme climat local dans plusieurs zones climatiques.

Cette variabilité spatio-temporelle des apports joue un role essentiel dans la
diversité observée tant dans les régimes hydrologiques (Fig. 5.1) [Gustard et al.,
1989; Oberlin, 1997] que dans les réponses a I'échelle de 'événement.

Figure 5.1: La variabilité interannuelle des précipitations étant toujours beaucoup plus forte que
celle de I'ETP, I'examen du devenir de toute variation des précipitations annuelles permet de
déterminer dans chaque cas si le facteur limitant de I'évapotranspiration annuelle est la
disponibilité en eau ou en énergie. L'ETR est estimée par le déficite d'écoulement (P-Q) - ce qui
suppose négligeables les exportations souterraines et les variations de stock sur I'année:

1: Hubbard Brook (NH, USA; 30.8 kmz; 1956-74) [Likens et al., 1977]: dans ce milieu
montagnard continental frais et humide, I'ETR est faible et indépendante des précipitations, et
probablement peu différente de la faible ETP non mesurée (énergie limitante): toute variation des
précipitations annuelles se retrouve intégralement dans les débits.

2: Cloutasse (Mont-Lozére, F; 0.81 kmz; 1981-86) [Lelong et al., 1988]: malgré une pluviométrie
élevée en ce milieu montagneux soumis aux influences méditerranéenne et océanique, I'ETR est
limitée par la disponibilité en eau estivale; les débits sont importants grice aux précipitations
hivernales; toute variation des précipitations annuelles se partage entre débits et ETR.

3: Boro-Borotou (limite forét-savane, Cote d'Ivoire; 1.4 kmz; 1984-88) [Chevallier et al;, 1990]:
dans ce milieu tropical sub-humide a 2 saisons, la méme gamme de pluviométrie qu'a Hubbard
Brook a des effets trés différents, du fait d'une ETP bien supérieure: toute variation des
précipitations contribue surtout a une variation de I'ETR (eau limitante); malgré des pluies
abondantes, les débits sont tres faibles.

4: Crique Grégoire I (Guyane, F; 8.4 kmz, moyennes 1968-76) [Roche, 1982]: dans ce milieu
équatorial trés humide, la méme forte demande évaporative qu'a Boroo Borotoo est généralement
a peu prés satisfaite (énergie limitante) grice a une pluviométrie bien supérieure, permettant aussi
des débits importants.

5: L'Avic/Prades (Catalogne, E; 0.52 km2; 1981-88) [Pifiol et al., 1991]: avec des apports
nettement moindres d'eau et d'énergie mais dans la méme proportion, on retrouve dans ce milieu
méditerranéen les mémes constats (eau limitante, débits trés faibles) que pour Boro-Borotou.

6: Orgeval Mélarchez (Bassin Parisien, F; 7 kmz; 1980-89) [CEMAGREF Antony; Météo France
Melun-Villaroche]: dans ce milieu tempéré, toute variation des apports d'eau se partage a peu
prés également entre I'écoulement et I'évapotranspiration, dont le facteur limitant est
alternativement 'énergie en saison froide et I'eau en saison chaude

La petite dispersion des nuages de points autour des tendances obtenues dans chaque cas refléte
des variations interannuelles dans la répartition de I'eau et de 1'énergie au cours de l'année, que
seule une analyse a un pas de temps plus fin permettrait de préciser.

¢ Pour un événement pluvieux donné, la réponse du bassin (volume et forme de
I'hydrogramme de crue) dépend a la fois du type, de la nature (pluie/neige), de
la quantité, de l'intensité et de la localisation des précipitations:
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Figure 5.1: Exemples de bilans hydrologiques annuels en différents milieux
climatiques: influence des disponibilités relatives en eau (précipitations P)
et en énergie (évapotranspiration potentielle ETP) sur la redistribution de I'eau
(débits Q , évapotranspiration réelle ETR). Chaque point représente une année.
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irrégularité des champs: pluviométriques beaucoup plus importante
dans le cas de giboulées, lignes de grain ou cellules orageuses que pour
des pluies frontales; effets hydrologiques différents selon la position ou
la trajectoire des corps pluvieux dans le bassin (Fig. 5.2); disponibilité
différée de la neige pour l'écoulement; déclenchement de processus au
dela d'un seuil de volume (débordement,.) ou d'intensité
(ruissellement,...) de pluie.

Figure 5.2: Pour une pluie d'intensité¢ donnée, le volume d'eau incident - dont dépend I'ampleur
de la réponse hydrologique - est proportionnel a la surface de la zone qu'elle affecte dans le
bassin. A méme surface affectée et donc méme volume incident, I'ampleur et la forme de cette
réponse varient aussi selon la localisation dans le bassin: la crue est d'autant plus atténuée et
étalée que la zone pluvieuse est plus éloignée des zones contributives.

e La nature (radiative, advective), la quantité et l'intensit¢ des apports
d'énergie  atmosphérique entre deux précipitations contrblent les
transformations internes et la fonte du manteau neigeux, et surtout
I'évapotranspiration - seul processus capable de prélever I'eau retenue dans le sol
et donc non mobilisable par gravité. Ce prélévement direct mais différé vers
l'atmosphére d'une partie souvent importante des précipitations va a court terme
influer sur les conditions hydriques de surface et la redistribution de I'eau dans
les sols, et a plus long terme diminuer le drainage des sols et des nappes et
accélérer le tarissement des réserves du bassin.

5.2. Conditions initiales: état hydrologique du bassin

Des apports identiques d'eau et d'énergie ne provoquent pas forcément des
réponses identiques du bassin, tant en débit qu'en évapotranspiration;
inversement, des réponses similaires peuvent étre obtenues pour des apports tres
différents (Fig. 5.3). C'est que cette réponse dépend non seulement des apports
mais aussi largement de I'état hydrologique initial du bassin - et notamment de
I'état hydrique initial de ses sols, lui-méme déterminé par les caractéristiques
des périodes pluvieuses et séches précédentes.

Figure 5.3: Ce petit bassin versant granitique & sols minces et perméables a une capacité maximale
de stockage d'environ 270 mm (nappe: 170 mm; sol: 100 mm), correspondant & un débit de base
d'environ 63 Us (soit 0.315 m3/s/km2). En dega de ce seuil, tout apport d'eau est pour l'essentiel
retenu dans le bassin, avant lent drainage et évapotranspiration (épisode a). Au dela de ce seuil, tout
nouvel apport s'écoule rapidement et intégralement jusqu'a I'exutoire, pouvant générer de trés fortes
crues: c'est le cas pour les crues (b) et (c), aux débits spécifiques de pointe supérieurs & 1.5 m’/s/km”.
L'état hydrologique initial du bassin, que permet de l'apprécier le débit de base initial, fixe dans
chaque cas le volume de pluie stockable avant d'atteindre ce seuil. Partant d'un état trés sec, la crue
(c) intervient quelques jours seulement avant la crue (b) - ce qui explique I'état initial beaucoup plus
humide et la réponse beaucoup plus rapide de la crue (b).
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Figure 5.2: Hyétogrammes et hydrogrammes hypothétiques selon la localisation
des zones pluvieuses (en grisé) dans un bassin versant [In: Black 1997].
(A): sur tout le bassin. (B): autour de I'exutoire.
(C): au centre des zones contributives. (D): loin des zones contributives.
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Figure 5.3: Exemple de non-linéarité des crues liée aux conditions initiales
[d’aprés Cosandey et Didon-Lescot, 1990]: bassin versant de la Latte (0.19 kmz),
Mont-Lozeére (F) . (@) et (b): réponses trés différentes a 2 apports de pluie semblables
pour 2 conditions initiales différentes. (b) et (C) : réponses semblables pour 2 apports
de pluie et 2 conditions initiales différents.
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Cette non-linéarité du bassin versant et de ses sous-systémes - c'est-a-dire
dont les réponses ne sont pas proportionnelles aux apports - s'explique par des
combinaisons et intensités de processus actifs différentes selon les conditions
initiales: ainsi, la crue générée par une pluie est d'autant plus importante que le
bassin a un état initial plus humide, permettant & un nombre plus important de
processus de contribuer aux débits - notamment par un débordement plus rapide
des différents réservoirs (cf. Fig. 4.2b).

Plus les surfaces et les sols sont secs, c'est-a-dire plus la disponibilité en

eau est limitée, moins la demande évaporatoire est satisfaite par

I'évapotranspiration. Le méme volume de pluie sert d'abord a

reconstituer les réserves d'un sol sec, mais est entiérement disponible

pour 'écoulement dans le cas d'un sol déja a la capacité au champ. La
recharge des nappes est beaucoup plus lente et le ruissellement de
saturation beaucoup plus limité en période de basses eaux (bas niveau de

la nappe, faible extension des surfaces saturées) qu'en période de hautes

eaux. Une précipitation provoque d'autant plus facilement une

inondation que le débit initial du cours d'eau est plus élevé.

La répartition spatiale et I'évolution temporelle de I'humidité des surfaces et
des sols, notamment & proximité des cours d'eau, apparaissent ainsi comme un
facteur essentiel de la genése des différents flux.

5.3. Propriétés hydrologiques du milieu et leur variabilité

Des apports et conditions initiales identiques ne provoquent pas non plus la
méme réponse selon les propriétés hydrologiques du bassin, contrdlant les
capacités de stockage des différents réservoirs ainsi que les capacités de
transfert entre ces réservoirs. Ces propriétés prennent des valeurs trés différentes
selon les types de milieu.

C'est le cas des propriétés influant sur l'interception et la transpiration,

trés variables selon les types de végétation (densité et structure du

couvert, caractérisées globalement par l'indice foliaire; résistances
stomatique et du couvert; densité et profondeur de l'enracinement)

[Guyot, 1997]. Ou des propriétés hydriques de la surface (infiltrabilité,

rugosité), trés variables  selon les états de surface (bioturbation,

encroiitement, microtopographie, hydrophobie/hydrophilie de la matiére
organique) [Casenave et Valentin, 1989]. Ou des propriétés hydriques
des milieux poreux (rétention hydrique ou coefficient d'emmagasinement,
perméabilité intrinséque et conductivité hydraulique): elles dépendent
directement de la distribution de la taille des pores, de leur connectivité
et de leur agencement, et donc indirectement des caractéristiques de la
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matrice (structure, texture, teneur en matiére organique, macroporosité)
- trés variables selon les types de sol, de formation superficielle ou de
roche [Musy et Soutter, 1991]. Ou encore de la rugosité et de la
perméabilité du lit d'un cours d'eau, trés variables selon le type de
matériau entaillé ou sédimenté, la végétalisation des berges et la
dynamique fluviale [Bravard et Petit, 1997]. .

A ces variations liées au type de milieu (végétation, sol, formation
superficielle) - dont plusieurs peuvent étre présents dans un méme bassin -
s'ajoutent les variations tant latérales que verticales (changement d'horizon,
anisotropie,...) liées a I'nétérogénéité interne de chaque unité de milieu.

Cette hétérogénéité spatiale des milieux a plusieurs échelles rend les
propriétés hydrologiques souvent trés variables d'un point a l'autre d'un bassin,
avec une grande influence de la topologie de ces variations sur la combinaison
locale des processus actifs: la méme distribution statistique des valeurs d'une
propriété dans un bassin n'a pas le méme effet hydrologique selon qu'elle
correspond & une répartition spatiale homogéne ou au contraire organisée - avec
dans ce cas une influence déterminante de l'agencement relatif des zones a
fortes ou faibles valeurs le long des directions d'écoulement:

e verticalement: a méme indice foliaire, les flux verticaux interceptés ou
transpirés dépendent de l'architecture et pas seulement de la surface foliaire
du couvert végétal. Les apports d'eau au sol peuvent étre rendus localement
trés hétérogénes par des écoulements autour des cailloux ou le long des
troncs et des tiges. Lle niveau d'apparition des nappes perchées temporaires
dépend davantage de la séquence verticale des niveaux trés et peu
perméables que de la seule distribution des perméabilités dans le profil.

o latéralement: @ mémes distributions statistiques globales de densité et de
hauteur, une mosaique de couverts uniformes provoque une advection
d'énergie et de vapeur d'eau supérieure a celle d'un seul couvert homogéne
mais non uniforme - avec comme cas extrémes, les effet d'oasis ou d'ile. Par
rapport a une répartition spatiale aléatoire, le ruissellement transitant a la
base d'un versant tend a augmenter si les points trés filtrants sont plutét
regroupés dans la partie supérieure, et a diminuer s'ils le sont plutét dans la
partie inférieure - avec alors une infiltration aval du ruissellement amont.

Certaines de ces propriétés hydrologiques, et notamment celles qui sont
sensibles aux conditions climatiques imposées, sont aussi affectées d'une
variabilité temporelle non négligeable a court ou long terme, du fait de
processus physiques (humidification-dessiccation, gel-dégel, gonflement-retrait,

battance), chimiques (formation de niveaux indurés, de conduits de dissolution),
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biologiques (variation saisonniére ou pluriannuelle du couvert végétal, de la
teneur en matiére organique, du systéme racinaire, de la bioturbation des sols)
ou anthropiques (changement d'utilisation des sols, opérations culturales). Ces
variations temporelles influent sur le fonctionnement hydrologique du bassin,
en modifiant l'intensité ou la combinaison des processus actifs:
variation saisonniére de l'interception et de la transpiration selon les
stades phénologiques de la végétation, variation de | 'infiltrabilité et de la
redistribution des précipitations par modification des états de surface
[Gascuel et al., 1996]; forte dépendance des propriétés hydriques
(rétention hydrique, conductivité hydraulique, infiltrabilité) des sols a
leur teneur en eau; augmentation des écoulements en macropores par
développement de fentes de dessiccation ou de l'activité biologique;
imperméabilisation temporaire des sols humides en cas de gel.

Ainsi, les différents types de végétation et de sols, leur organisation spatiale
3 l'échelle du bassin, constituent des facteurs hydrologiques permanents ou
semi-permanents, importants a caractériser a la lumiere des processus identifiés.

5.4. Caractéristiques géométriques: topographie, morphologie

La gravité étant, surtout pour I'eau libre, le moteur essentiel des écoulements
tant verticaux que latéraux, la topographie - aussi bien celle de la surface que
celle des niveaux souterrains, qui peuvent étre trés différentes - constitue, avec
la morphologie associée, le dernier facteur important du fonctionnement
hydrologique d'un bassin. Ce facteur joue a plusieurs échelles spatiales:

le ruissellement sur un versant dépend tout a la fois de ses pente et forme

générale qui l'entrainent, du réseau de collecteurs (rigoles, fossés,

sillons, traces de roues, chemins) plus ou moins incisés qui le concentre

[Ludwig et al., 1996], de la microtopographie qui le freine.

Les forces gravitaires a4 l'origine des écoulements correspondent aux
gradients de potentiel gravitaire, proportionnel a l'altitude: gradient vertical
constant et égal & l'accélération de la pesanteur; gradient horizontal
proportionnel a la pente locale des surfaces d'écoulement (surface du versant,
horizon imperméable, profil en long du cours d'eau). D'autres parametres
topographiques et morphométriques interviennent également dans les
fonctionnements hydrologiques, en fixant la géométrie des réservoirs de
stockage et des milieux de transfert:

Epaisseur des formations superficielles, jouant sur la rapidité de la

recharge verticale des nappes ou sur la transmissivité latérale des

profils. Courbures de la surface topographique, contrélant:
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(i) longitudinalement, les variations de pente sur le versant;
(ii) horizontalement, la convergence ou la divergence des écoulements
d'amont en aval, et donc la taille de l'aire drainée par chaque point
(Fig. 5.4). Longueurs des versants (lices a la densité de drainage du
bassin), contrélant les temps de transfert dans et sur les versants. Forme
du lit mineur, contrélant la hauteur et la vitesse de l'eau. Profil en long et
hiérarchisation du réseau hydrographique, jouant sur le temps de
concentration des débits.

courbe de niveau

~---p—-""ligne d'écoulement

/o
\ Iy
S Y ak
M ' Y | |
s
\ 7/ \\#,,i‘,‘,,« — | |
’ [ B e
7 P ! |
. i 1
\ 4 [Pt
\ //»;\ I/ Iaj\
AN i 1 \
v L
: / ! \ ——— | I -
A\ y 3 "/ ! P_] \ : !
Pl : S ! \ | |
-7 A e t !
Voo \ / ! p |
. / | -
// ! TT— «——JF fkgtﬁ
|
\ N | ! :
7 !
\ s ! ! !
\ N | |
’ . ) |
A - | i
— S PU— R

—---
- -

————————

zone de divergence \ zone de convergence /

Figure 5.4: Relation entre la forme du versant et 'aire drainée en chaque point.

Figure 5.4: L'aire par unité de courbe de niveau drainée par chaque point d'un versant varie en
fonction de la distance a la créte mais aussi de la courbure en plan du versant: 4 méme distance a

la créte, cette aire est maximale (a;) dans l'axe d'un vallon (zone de convergence des
écoulements), se limite 4 la ligne amont de plus grande pente (a)) dans le cas d'un versant plan

(zone 2 écoulements paralléles), et se réduit au point lui méme (aj) sur une créte secondaire (zone
de divergence des écoulements).
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Facteur quasi-permanent a I'échelle de temps hydrologique, la topographie
influe aussi sur la répartition spatiale des autres facteurs [Ambroise, 1995]:

¢ L'organisation spatiale des unités de milieu dans un bassin dépend largement
de la topographie, directement ou indirectement. Elle détermine la répartition
des types de formation végétale selon les étages climatiques, 1'exposition
(adret/ubac) ou les conditions hydriques (végétation hydrophile des bas-
fonds hydromorphes). Elle constitue également le facteur morphogénétique
essentiel de la mise en place des formations superficielles et de leur
évolution ultérieure, fixant la géométrie des différents réservoirs poreux et
leur succession le long de toposéquences [Boulet et al., 1982].

e Les conditions initiales de saturation varient a l'intérieur d'un bassin, avec
une tendance a l'augmentation de I'humidité des sols d'amont en aval le long
des versants (surtout dans le cas de versants concaves a la base), modulée par
les variations de profondeur des niveaux imperméables ou saturés, amplifiée
par une convergence des écoulements dans les zones concaves en plan,
atténuée par leur divergence dans les zones convexes (Fig.5.5): les
conditions les plus humides sont généralement observées pour des sols peu
épais dans les zones de convergence situées a la base peu pentue des versants
[Dunne et Black, 1970; Mérot et al., 1995; Crave et Gascuel-Odoux, 1997].

Figure 5.5: Dans ce bassin versant a sol perméable peu épais (1-2m), un réseau de
28 tensiomeétres/piézometres est installé dans une petite zone proche de la riviére et située au
débouché d'un petit vallon concentrant les écoulements souterrains dans le versant. Durant une
forte crue provoquée par une pluie de 45 mm, il a permis de suivre I'évolution de la tension
hydrique a 60 cm de profondeur et du niveau piézométrique. A: avant la pluie, la zone la plus
humide est située dans I'axe du vallon, avec notamment la présence d'une petite nappe a faible
profondeur, résultant de pluies antérieures. B: au début de la crue, qui se produit seulement aprés
plus de 18 mm de pluie, la nappe s'est déja considérablement étendue grice aux apports des
parties inférieures du versant; mais la remontée du niveau piézométrique n'est pas encore
suffisante pour augmenter significativement I'exfiltration dans la riviére; le premier pic de crue
est du a la contribution par ruissellement d'une petite surface saturée plus en amont dans le
bassin. C: au pic de la crue, se produisant 12 h apres la fin de la pluie, les apports retardés de
toute l'aire drainée par le vallon provoquent une remontée de la nappe locale suffisante pour
augmenter significativement_le débit de la riviere. D: durant la récession de la crue, le lent
ressuyage de cette zone de convergence des écoulements souterrains alimente de moins en moins
le débit, et le versant tend a retrouver son état hydrique initial.

e Les apports de précipitations et d'énergie présentent des variations spatiales a
plusieurs échelles en fonction de la topographie:

e a l'échelle du massif, par des effets orographiques (effet de foehn, limite
pluie/neige,...) de nature essentiellement thermodynamique, pouvant
influencer sensiblement I'hydrologie des bassins montagneux [Barros et
Lettenmaier, 1994; Bloschl et al., 1991];
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e 2 I'échelle du versant, par une redistribution fine de ces apports
atmosphériques (Fig. 5.6) en fonction de paramétres topographiques
locaux (pente, orientation, position, masques orographiques)
[Dubayah et al., 1990; Perrin de Brichambaut, 1978; Sharon, 1980];
de nature essentiellement aérodynamique et trigonométrique, ces
effets controlent localement tant les champs de vent, de
précipitations et d'énergie advective, que l'interception des
précipitations et de 1'énergie radiative par les versants - avec, dans le
cas d'une direction dominante des vents pluvieux, des "adrets et
ubacs pluviométriques" par analogie avec les adrets et ubacs radiatifs
(Fig. 5.7).

Figure 5.6: Malgré sa petite taille (0.36 kmz), ce bassin situé sur un vaste adret dans les Vosges
présente une importante modulation spatiale des apports d'eau et d'énergie, par des effets a la fois
trigonométrique (interception des flux par une surface inclinée) et aérodynamique (modification
du champ de vent au sol) liés & sa topographie et 4 sa morphométrie. (a): le fort vent régional, de
méme orientation que l'axe du vallon, augmente l'angle d'incidence du vecteur-pluie et donc le
rapport PPc/PH depuis le fond du vallon relativement abrité jusqu'aux crétes trés ventilées; dans
ce bassin qui constitue un vaste pluviométre incliné vers les vents pluvieux dominants, la pluie
"météorologique" (PH) mesurée horizontalement sous-estime significativement le plus souvent la
pluie "hydrologique" (PPc) effectivement regue par les versants, mesurée parallélement a la
pente. (b): les variations spatiales de I'ETP traduisent linfluence de la topographie sur les
variables contrdlant I'énergie tant radiative (rayonnement global) qu'advective (vitesse du vent,
déficit de saturation): I'ETP est maximale sur les crétes orientées au Sud bien exposées au soleil
et au vent, et minimale  la base des versants orientées a I'Ouest, moins ensoleillée (important
masque orographique), moins ventilée et plus humide (faible déficit de saturation).

5.5. Conclusion

Ainsi, le fonctionnement d'un bassin dépend a toutes les échelles de quatre
ensembles de facteurs: le devenir des apports atmosphériques d'eau et d'énergie,
trés variables selon les conditions imposées, est largement conditionnée par les
conditions hydriques initiales tant en surface qu'en profondeur; et leur
redistribution spatiale apparait modulée par les propriétés hydriques
permanentes ou semi-permanentes des milieux (végétation, sol, formation
superficielle,...), dont l'organisation spatiale est fortement déterminée par la
géométrie tridimensionnelle du bassin et notamment sa topographie. Le suivi
de la dynamique spatiale de I'humidité des surfaces et des sols - qui en est le
facteur résultant essentiel - apparait comme particuliérement important pour
comprendre la genése des différents flux.
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Figure 5.6: Exemple de modulation spatiale des apports d’eau et d’énergie
par la topographie locale : bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 kml). (@): carte
du rapport des précipitations "hydrologiques” (PPc) et "météorologiques” (PH)

pour un épisode pluvieux trés venteux [In: Ambroise et Adjizian, 1989].
(b): carte de 'évapotranspiration potentielle ETP (formule de Brochet et Gerbier)
pour une belle journée estivale [In: Ambroise et Najjar, 1983].
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meteorological rainfall hydrological rainfall
pluie météorologique pluie hydrologique

Figure 5.7: Interception des précipitations par des surfaces inclinées
[In: Adjizian-Gérard et Ambroise, 1995].

Figure 5.7: Exprimées en lames d'eau (mm), les mesures pluviométriques rapportent le volume V
intercepté (qui seul est en fait mesuré) a une surface d'interception projetée a I'horizontale. Un
pluviomeétre a ouverture horizontale intercepte un volume qui aurait sinon alimenté une surface
au sol trés variable selon d'une part les orientation et pente du versant et d'autre part les direction
et angle d'incidence du vecteur-pluie (dépendant des direction et vitesse du vent et de la taille des
gouttes). En zone de relief, la lame d'eau mesurée par un pluviométre standard (pluie
"météorologique" Pm) peut ainsi étre trés différente de la lame d'eau effectivement regue par le
sol (pluie "hydrologique" Ph), qui seule a un sens en hydrologie. Un modtle trigonométrique
simple permet d'estimer le rapport Ph/Pm si le vecteur-vent est connu.




6

LES INTERACTIONS
ENTRE PROCESSUS ET FACTEURS

Les processus et facteurs ne sont répartis ni aléatoirement ni uniformément,
mais répondent & une certaine organisation fonctionnelle, spatiale et
temporelle du bassin, que I'approche systémique permet de préciser, a 'aide de
concepts fourniissant des clés d'analyse fort utiles de son fonctionnement.

6.1. Seuils fonctionnels et valeurs caractéristiques

Le systtme "bassin versant" apparaissant comme un assemblage de
réservoirs interconnectés, il est possible d'associer a ces réservoirs des valeurs
caractéristiques globales permettant de simplifier I'analyse du fonctionnement
du systeme et la comparaison de différents bassins.

Tout d'abord, chaque réservoir peut étre caractérisé par sa capacité
maximale, chaque connexion par son débit maximal. Ces valeurs, qui
caractérisent l'aptitude du milieu tant a retenir qu'a transmettre I'eau, peuvent
bien sir varier dans le temps et l'espace a l'intérieur du bassin. Elles constituent
autant de seuils contrdlant le déclenchement ou l'arrét d'un processus particulier,
généralement en combinaison avec d'autres. A tout endroit et a tout instant, la
redistribution de I'eau disponible entre les différents stockages et flux possibles
résulte de la confrontation entre "la demande" fixée par les conditions imposées
en amont et "l'offre" du milieu caractérisée par ces seuils - avec un résultat qui
dépend fortement des conditions initiales. Caractéristiques des systémes
hydrologiques, ces effets de seuil constituent l'une des causes principales des
fortes non-linéarités observées dans leur fonctionnement.

Ainsi, tout apport d'eau peut étre stocké dans un réservoir donné tant que sa
capacité maximale (exprimée en volume ou en lame d'eau) n'est pas atteinte.
Mais des que "la demande de stockage" dépasse localement "l'offre de
stockage" - qui dépend de son taux de remplissage initial -, le débordement du
réservoir provoque le déclenchement d'un processus transférant intégralement
vers "l'aval" tout apport "amont" ultérieur.
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Dés que l'air est saturé en vapeur d'eau, il y a condensation de tout nouvel
apport de vapeur. Dés que la capacité d'interception de la végetation est
atteinte, toute nouvelle précipitation traverse le couvert végétal. Dés que la
capacité de détention de la surface est dépassée, il y a déclenchement du
ruissellement. Dés que la capacité au champ du sol est dépassée, tout nouvel
apport percole plus en profondeur. Dés qu'un milieu poreux est saturé, ily a
drainage d'eau libre par les macropores qui le traversent. Dés que le niveau
d'un lac dépasse celui de son exutoire, il y a débordement.
Quand I'apport amont cesse, le processus de transfert s'arréte aussi, mais le
réservoir reste plein tant qu'un prélévement n'y est pas effectué par un autre
processus de nature différente.
Un couvert végétal saturé ne peut s'assécher que par évaporation, et un sol
a la capacité au champ que par évapotranspiration; un lac sans apport
d'eau ne peut se vider que par évaporation, infiltration ou vidange
artificielle.

Le Tableau 6.1 donne des gammes de capacité maximale typiquement
observées pour les différents types de réservoir.

Tableau 6.1: Gammes courantes de capacité de stockage et de temps
de renouvellement dans les réservoirs hydrologiques [adapté de Chapman, 1989]

Type de Réservoir Capacité de stockage Temps de
(mm d'eau) renouvellement
Interception 1-10 heures
Plantes 5-50 heures - jours
Litiére 1-10 semaines
Rétention de surface 1-50 minutes - heures
Zone racinaire 50 - 500 semaines
Zone non saturée 10' - 10* années
Nappes 10%- 10° jours - 10° ans
Cours d'eau 10' - 10* jours - semaines
Lacs 10° - 10° semaines - siécles
Manteau neigeux 10%- 10* jours - mois
Glaciers 10* - 10° 10' - 10° ans

Par ailleurs, un processus de transfert reste seul actif tant que le flux a faire
transiter est inférieur a la capacité de transfert du milieu pour ce processus -
exprimée en combinant des termes de gradient de potentiel et de "conductivite"
ou "transmissivité", ou encore de différence de potentiel et de résistance. Mais
dés que "la demande de passage" devient localement supérieure a "l'offre de
passage", le processus initial continue & son taux maximal tandis que le flux en
surplus s'accumule localement ou est évacué par un deuxieéme processus.
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Dés que l'intensité des précipitations dépasse l'infiltrabilité du sol, il y a
stockage par détention de surface et/ou déclenchement du ruissellement,
en complément de l'infiltration a son taux maximal. Dés que la
percolation gravitaire verticale dans un sol dépasse la percolabilité d'un
horizon, il y a accumulaiion d'eau a ce niveau et/ou déclenchement de
l'écoulement hypodermique latéral, en complément de la percolation
verticale. Dés que le flux latéral dans un versant dépasse en un point un
seuil égal au produit de la pente et de la transmissivité latérale (intégrale
sur le profil de la conductivité hydraulique latérale) du sol, il y a en ce
point saturation de l'ensemble du profil et déclenchement de l'exfiltration.
Dés que le débit de crue dépasse le débit maximal du lit mineur d'un
cours d'eau, il y a inondation et/ou écoulement dans le lit majeur. Dés
que la demande évaporatoire dépasse la disponibilité en eau et ses
capacités de renouvellement dans le sol, il y a réduction de
I'évapotranspiration réelle sous son taux potentiel, et l'énergie disponible
en exces eontribue a réchauffer le milieu.

Quand le flux imposé repasse sous la valeur seuil, il est repris intégralement en

charge par le premier processus, et le deuxiéme processus s'arréte.

En plus de ces seuils fonctionnels, il est généralement possible de définir
pour un bassin donné d'autres valeurs caractéristiques, qui permettent de
déterminer le caractére plus ou moins intermittent, périodique ou continu des
processus et des flux, d'interpréter la forme des réponses du bassin et de ses
réservoirs aux forgages atmosphériques, d'analyser la plus ou moins grande
sensibilité des flux et réserves aux variations temporelles de ces forgages. Ces
valeurs caractérisent les échelles spatiales et temporelles associées aux
différents processus hydrologiques (Fig. 6.1).

 des vitesses de transfert caractéristiques pour les différents processus;
dépendant des gradients moteurs et des résistances opposées par le milieu,
elles varient sur plusieurs ordres de grandeur selon les processus - avec, pour
chaque processus, une variabilité presqu'aussi importante selon les milieux.
Les gammes de vitesse fréquemment observées sont de 0.1-10 m/s dans
I'atmosphére, 0.001-1 m/s dans les cours d'eau et un peu moindres sur les
versants, 10'°-10"" m/s en milieu poreux saturé et bien moindres encore
en milieu non saturé.

e des longueurs de transfert caractéristiques, trés variables selon les
processus, et dépendant de la géométrie, de la morphologie et, pour
certaines, de la taille du bassin.

Les longueurs typiques sont: (i) verticalement, de quelques dizaines de
métres pour les échanges dans la couche limite atmosphérique, quelques
métres ou dizaines de métres pour la percolation jusqu'aux nappes,
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quelques métres pour l'extraction racinaire et quelques dizaines de
métres pour la remontée de séve; (ii) latéralement, de quelques centaines
de métres pour les écoulements sur et dans les versants; mais
contrairement aux longueurs des versants qui, au dela d'une taille
minimale de bassin, ne dépendent plus que de sa densité de drainage, les
longueurs caractéristiques des cours d'eau et des grandes nappes
augmentent avec la taille du bassin.

des temps de transfert caractéristiques, trés variables selon les processus
et les bassins, caractérisant les décalages temporels que ces vitesses et
longueurs de transfert introduisent dans les réponses aux conditions
imposées.

Les temps caractéristiques sont trés courts pour les transferts verticaux
dans l'atmosphére; les temps d'écoulement sont beaucoup plus courts sur
les versants que dans les versants; ces temps de transfert caractéristiques
des versants restent relativement indépendants de la taille du bassin,
contrairement aux temps d'écoulement dans le réseau de drainage ou les
grandes nappes: plus un bassin est grand, plus le temps de propagation
domine le temps de genése de la crue.

des temps de résidence ou de renouvellement caractéristiques de I'eau dans
les réservoirs, liés aux taux de renouvellement moyens de leurs réserves.
Rapport entre la capacité du réservoir et le flux moyen entrant (ou sortant), le
temps de renouvellement correspond au temps nécessaire pour remplir (ou
vider) le réservoir avec ces flux moyens; il caractérise le pouvoir tampon de
chaque réservoir, sa plus ou moins grande aptitude a amortir les variations
temporelles des apports et donc a étaler dans le temps la disponibilité des
stockages. Les temps de résidence varient sur plusieurs ordres de grandeurs
selon les réservoirs, avec une variabilité selon les milieux qui reste importante
pour chaque type de réservoir (Tab. 6.1). Ceci traduit des capacités de
renouvellement et d'amortissement trés différentes selon les parties d'un bassin:
plus ces temps sont longs, plus il faut de temps pour pouvoir détecter I'effet
d'une perturbation des apports, mais aussi plus cet effet est durable.

Des temps de résidence courts sont associés aux processus intermittents
voire fugaces, comme ceux qui affectent la plupart des réservoirs proches

de la surface, caractérisés par des capacités de stockage faibles et des
taux de renouvellement élevés. Ces réservoirs superficiels sont beaucoup
plus sensibles au caractére généralement intermittent des apports d'eau

et d'énergie, que les réservoirs plus profonds ou que les glaciers et les
grands lacs, aux capacités de stockage et temps de résidence beaucoup
plus importants: dans certaines régions actuellement désertiques, des
nappes profondes a recharge et drainage naturels trés lents sont ainsi en
équilibre avec les conditions climato-hydrologiques prévalant il y a
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plusieurs centaines ou milliers d'années -d'ou les dangers d'une
exploitation de type minier de ces ressources actuellement trés peu
renouvelables.

length (m)
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Figure 6.1: Gammes d’échelles spatiales et temporelles associées aux processus
hydrologiques [In: Bléschl et Sivapalan, 1995].

Figure 6.1: Les longueurs et temps caractéristiques des processus hydrologiques varient
globalement sur 7 & 8 ordres de grandeurs, méme si chaque processus a une gamme de variation
beaucoup plus limitée dans I'espace et le temps. Quel que soit le processus, les longueurs et temps
caractéristiques varient dans le méme sens, selon des relation qui semblent de type loglinéaire,
avec des pentes similaires et probablement proches de 1: autrement dit, les vitesses
caractéristiques, qui en sont les rapports, varieraient peu selon les échelles.
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L'analogie avec le fonctionnement de réservoirs interconnectés reste bien sir
une représentation relativement grossiere du fonctionnement réel d'un bassin,
méme si elle est souvent valable en premiére approximation. Et ces seuils
fonctionnels et valeurs caractéristiques n'ont pas toujours en pratique de valeurs
bien définies ni en réalité d'effets aussi tranchés a I'échelle du bassin versant, du
fait notamment de la variabilité spatio-temporelle des propriétés du milieu.
Néanmoins, ce type d'approche systémique, plus simple que l'approche
hydrodynamique détaillée, fournit un cadre conceptuel intéressant et trés utile
tant pour analyser qualitativement que pour modéliser le fonctionnement
hydrologique des bassins versants.

6.2. "Zones actives" et ""zones contributives' variables

Caractéristiques permanentes liées a l'histoire climato-hydrologique du
bassin, les facteurs morpho-pédologiques et topographiques et leur
combinaison conduisent 3 une récurrence, en certaines zones, de conditions
favorables ou au contraire défavorables a chaque type de processus.
L'extension latérale ou verticale de ces zones peut étre plus ou moins variable
selon les événements voire méme au cours d'un événement, du fait des
facteurs non permanents qui leur sont propres (conditions initiales et aux
limites): a chaque point, voire méme & chaque extension, peut étre en principe
associée une certaine probabilité d'occurrence du processus. Ceci conduit au
concept de "zonme active variable pour um processus donné" pour
caractériser les zones, d'extension généralement variable au cours du temps (a
l'échelle tant de l'année que de I'événement), ou ce processus est actif.
Plusieurs zones disjointes peuvent étre simultanément actives dans le bassin,
et une méme zone peut étre active pour plusieurs processus, simultanément ou
successivement (Fig. 6.2).

Figure 6.2: Ce schéma illustre la différence entre les zones "actives" variables (ZAV) - ici
pour 2 processus - et les zones "contributives” variables (ZCV) pour le flux global F qu'ils
peuvent générer aux limites du bassin - ici le débit a I'exutoire. Il met aussi ces zones en
relation avec les périodes "actives" (PAV) et "contributives" (PCV) variables correspondantes
- ici pour 4 moments représentatifs des variations annuelles au cours du tarissement progressif
du bassin. A chaque moment, toute zone active (A) pour l'un ou l'autre des processus
générateurs n'est contributive (C) que si elle est alors connectée au cours d'eau. Au cours de
I'année, l'extension et le nombre de ces zones varient en fonction de I'état hydrologique du
bassin: seules les zones qui ne sont pas actives ou pas contributives en période de tres hautes
eaux (moment 1) ne le sont jamais durant toute l'année (fréquence: 0%); seules les zones
encore actives ou contributives en période de trés basses eaux (moment 4) le sont toute l'année
(fréquence: 100%).
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Zones Actives (ZAV) et Contributions (ZCV) Variables

en tout instant : Z ZAV > 2 ZCcvV

Zones Actives (A) Zones Contributives (C)

au flux global
N Processus 1 L aux limites F

Période 1

Période 2

Période 3

jode 4
“

Pér

Fréquence
temporelle .

12 3 4 5 1(2) 3 4 5
Fréquence d'activité Fréquence de contribution

Périodes Actives (PAV) et Contributives (PCV) Variables
en tout point : 3, PAV >, PCV

Figure 6.2: Zones et périodes "actives" et "contributives" .
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Le ruissellement par dépassement de l'infiltrabilité, qui est au moins actif
sur les parties imperméables du bassin dés qu'il pleut, concerne une
surface d'extension croissante avec l'intensité de la pluie, incluant tous
les points d'infiltrabilité inférieure a cette intensité. L'exfiltration, qui se
produit 1a ou les écoulements dans le versant dépassent la capacité
locale de transfert souterrain, est plus fréquente dans les zones a pente et
transmissivité plus faibles (sol moins épais et/ou moins perméable) et
drainant une surface plus grande - comme les zones de convergence ala

_ base de versants concaves. La recharge comme la vidange des nappes se
font en: des zones d'extension croissante avec I'humidité du bassin - les
interactions nappes-riviéres pouvant d ailleurs jouer dans les 2 sens
selon leurs niveaux relatifs. Les zones inondées ont une extension
croissante avec le volume de débordement - avec la possibilité d'associer
une probabilité d'inondation a toute extension de zone inondable. La
transpiration concerne au plus les parties végétalisées du bassin, avec
une diminution voire méme la disparition de la zone active en période de
sécheresse. Alors qu'elle est généralisée en période humide,
I'évapotranspiration se limite progressivement en cas de sécheresse
longue et intense aux zones humides des bas-fonds, dont l'extension peut
également fortement diminuer - avec le cas extréme des oasis.

Ces zones ol un processus est actif générent localement des flux, qui ne
contribuent pas forcément aux flux globaux observés aux limites du bassin ou
de ses parties: l'intégration spatiale de ces flux élémentaires dépend de
I'agencement relatif des zones actives dans le bassin, et notamment de
l'existence d'une liaison hydraulique directe pour ce type de flux entre la zone
active et les limites du systéme ou le flux global est défini.

Une zone ruisselante ne contribue pas au ruissellement global a la base
d'un versant si elle se situe en amont d'une zone d'infiltration (Fig. 6.3).
Une zone de percolation ne contribue pas a la recharge verticale des
nappes profondes si le flux est détourné latéralement par des horizons
moins perméables: une nappe captive est alimentée essentiellement a
travers l'affleurement de son aquifére. Les débits provenant des hauts
bassins peuvent "se perdre dans les sables" avant d ‘atteindre l'exutoire.

Figure 6.3: Comme le montrent bien ces schémas illustrant les différentes conditions
rencontrées dans les petits bassins versants du Mont-Lozére (F) aux sols perméables mais
minces, les propriétés locales des milieux et I'état hydrique du bassin contrdlent la localisation
et l'extension des zones "actives" pour un processus donné (ici le ruissellement par saturation
du sol et par exfiltration); mais ces zones "actives" variables ne sont aussi des. zones
"contributives” au débit a l'exutoire que si elles lui sont reliées hydrauliquement - ce qui
dépend de l'organisation spatiale du bassin.
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Grounwater

Une faible quantité de pluie peut suffire 3 faire
affleurer la nappe ecn fond de vallon :
I'écoulement rapide sec forme 2 partir  dcs
précipitations sur cette surface saturée.

Surfaces saturées
Saturated areas

Si la pluie continue encore, la saturation dc haut
de versant gagne rapidement vers I'aval et fini par
rejoindre les surfaces saturées de fond de vallon.
A partir de ce moment, il n'y a plus de zone-
tampon et le ruissellemnt se produit sur
l'ensemble du versant et rejoint le cours d'eau. La
montée de crue est rapide et importante.

Lorsqu'il ne pleut pas, la nappe de fond de vallon
est drainée par le cours d'eau qu'elle alimente.

Si la pluie continue, des volumes saturés
apparaissent 12 od les sols sont les plus minces, en
haut de versant. Mais 1'eau qui y ruissclle
s'infiltre immédiatement en aval ; si clic contribue
3 I'alimentation de la nappe ct 3 1'extention des
surfaces saturées, elle ne contribue pas 2
I'écoulement rapide, et les débits demeurent trds
faibles.

Figure 6.3: Exemple de zones actives et contributives variables
[d’aprés Cosandey, 1994].
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Ceci conduit au concept, complémentaire mais distinct, de "zone
contributive variable pour un flux aux limites donné" (variable
contributing area) pour caractériser les zones, d'extension généralement
variable au cours du temps (a I'échelle tant de 1'année que de I'événement),
qui dans le bassin contribuent & ce flux global. Du fait de la topologie du
bassin, la zone "contributive" du flux lors d'un événement est au plus égale,
mais pas forcément égale, a la somme des zones alors "actives" pour les
différents processus pouvant le générer. Toute zone contributive est aussi
active pour l'un au moins de ces processus (Fig. 6.2).

La distinction entre zones actives et zones contributives est
particuliérement bien illustrée, en milieu soudano-sahélien, par la
"brousse tigrée", écosystéme naturel constitué d'une succession de
bandes en courbes de niveau, alternativement ruisselantes (sol nu
fortement encroiité) et infiltrantes (forét dense). En ce milieu semi-
aride, une bande de forét ne peut se maintenir que grdce a
l'infiltration et a la rétention locales, favorisées par la bioturbation
due aux termites, du ruissellement de la bande encroiitée amont,
augmentant considérablement le volume d'eau disponible. Cette
topologie trés particuliere a pour conséquence un écoulement de
surface trés faible a l'exutoire du bassin pourtant surtout couvert de
surfaces peu perméables: forte proportion de zones "actives" pour le
ruissellement mais non "contributives" au débit a l'exutoire, faute de
connexions hydrauliques (Fig. 6.4). Cette disposition topologique
particuliére est d'ailleurs fréquemment utilisée par ailleurs pour
limiter le ruissellement et l'érosion en milieu agricole, a l'aide de
bandes enherbées plus perméables recoupant en courbes de niveau les
versants cultivés.

Figure 6.4: Sur ce plateau latéritique 4 trés faible pente (0.3°) du Niger, la "brousse tigrée"
(tiger bush) est un écosystéme naturel organisé en bandes en courbes de niveau, alternant sol
nu ruisselant et forét dense infiltrante. Il correspond 4 une adaptation naturelle remarquable
permettant d'optimiser l'utilisation par la végétation de ressources en eau trés limitées. Bien
que les surfaces ruisselantes représentent environ 70% de la surface, leur contribution a
l'écoulement superficiel aux limites aval du plateau est trés faible, du fait de cette topologie
particuliére.
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Figure 6.4: Exemple de zones "actives" non "contributives": la "brousse tigrée"
[d’aprés Thiéry et al., 1995]. (a): vue aérienne d’un plateau 4 brousse tigrée
(2.4 kmx2 km) dans le sud-ouest du Niger. (b): coupe schématique d’un transect
amont-aval montrant les différentes zones: D (végétation dégradée), R (ruissellement
sur sol nu), S (sédimentation), P (front pionnier), C (végétation fermée centrale).

La pente est fortement exagérée. ’
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Cette distinction est d'autant plus pertinente et utile que le flux global
considéré résulte d'une plus forte redistribution ou concentration latérale a
l'intérieur d'un bassin, comme c'est le cas de la plupart des types d'écoulement.

e Les affleurements rocheux imperméables constituent des surfaces
ruisselantes (par dépassement de l'infiltrabilité) contribuant beaucoup
au débit du cours d'eau lorsqu'ils sont situés dans l'entaille du cours
d'eau (les zones actives sont également contributives); mais beaucoup
moins, lorsqu'ils se trouvent au sommet des versants, séparés du cours
d'eau par des colluvions de pente & perméabilité et rétention
beaucoup plus élevées (les zones actives ne sont pas contributives)
[Yair et Lavee, 1985]. Cette disposition topologique est d'ailleurs
exploitée en milieu semi-aride pour faire pousser une ceinture
d'arbres juste en contrebas du contact roche-colluvions, la ou la
contribution de l'impluvium imperméable amont augmente
considérablement la disponibilité en eau pour les racines. De méme,
un trongon de chenal "actif” pour l'écoulement de surface ne
contribue aux débits a l'exutoire que si cet écoulement ne s'infiltre pas
totalement plus en aval, c'est-a-dire s'il existe une connexion
hydraulique directe entre ce trongon et l'exutoire.

e Dans les échanges nappes-riviéres, le drainage des nappes domine
souvent dans les hauts-bassins, et leur recharge dans les basses
vallées alluviales - ou l'extension de la zone de recharge s'accroit
considérablement mais temporairement en période d'inondation. De
méme, les zones contribuant a la recharge des nappes en milieu semi-
aride sont souvent limitées aux cours d'eau et mares endoréiques
d'extension plus ou moins variable, voire méme temporaires
[Desconnets et al., 1996]: la concentration de l'eau dans ces
collecteurs y permet une infiltration (sous charge) et une percolation
plus durables et intenses que sur les zones infiltrantes des versants, ou
l'eau infiltrée est le plus souvent reprise par évaporation avant d'avoir
pu percoler suffisamment en profondeur. Cette disponibilité en eau
bien supérieure fait aussi du réseau hydrographique une zone a la fois
active et contributive pour l'évapotranspiration beaucoup plus
durable que le reste du bassin qui s'asséche rapidement.

e Les zones ou la nappe est affleurante ou subaffleurante, fréquentes a
proximité des cours d'eau, notamment en milieu perméable,
constituent un autre type important de zone d'extension variable a la
fois "active” et "contributive” [Dunne et al., 1975; Mérot, 1988].
Situées & une interface complexe atmosphére/eaux superficielles/eaux
souterraines, ces surfaces saturées sont trés sensibles aux moindres
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perturbations atmosphériques; trés variable selon l'état hydrologique
du bassin, leur étendue peut présenter d'importantes "pulsations" par
extension-rétraction tant au cours de l'année (Fig. 6.5) qu'au cours
d'une crue (Fig. 6.6). Elles peuvent étre le siége, souvent
simultanément, de la plupart des processus de genése des débits - et
particuliérement [l'exfiltration, le ruissellement de saturation et
l'intumescence de nappe. Du fait de leur proximité au cours d'eau, ce
sont les seules zones ot les apports atmosphériques (a la fois d'eau et
d'énergie) ont en permanence un effet sur les débits, tant en crue qu'en
tarissement (Fig. 6.7): ce sont généralement les seules zones
contribuant aux petites crues (les sols non saturés des versants
retenant les précipitations), méme si leur contribution relative décroit
pour des événements pluvieux plus importants, permettant une
contribution progressive d'une proportion croissante des versants non
saturés; c'est aussi l'évaporation (au taux potentiel) sur ces seules
surfaces saturées qui explique les oscillations journaliéres de débit
Jréquemment observées par temps chaud et sec sur les cours d'eau qui
les drainent [Calléde et al., 1978]. Active pour plusieurs processus,
une surface saturée ne contribue bien sir directement aux débits du
cours d'eau que si elle lui est reliée hydrauliquement.

* Toute zone ou l'évapotranspiration est active est en général également
contributive au flux global évapotranspiré verticalement; mais elle ne
contribue pas forcément au flux de vapeur d'eau exportée
latéralement dans le cas d'un recyclage local de la vapeur d'eau dans
l'atmosphére au dessus du bassin.

Méme si la distinction entre zones actives et zones contributives, leur
délimitation et leur suivi ne sont pas toujours trés faciles & faire en pratique,
notamment dans des bassins peu contrastés, ces deux concepts semblent trés
pertinents dans de nombreux cas. L'identification et le suivi cartographique de
ces zones actives et/ou contributives, qui représentent parfois une portion trés
limitée du bassin versant, peuvent considérablement simplifier l'analyse
dynamique du fonctionnement hydrologique d'un bassin, en concentrant par
exemple l'attention sur les seules zones pertinentes pour résoudre un probléme
donné. Leur emploi généralisé en hydrologie est cependant encore trop freiné
par l'habitude prise, pour des raisons de commodité, de considérer et de
manipuler des flux et stockages exprimés en "lames d'eau", en oubliant le role
déterminant joué par la surface de référence choisie pour calculer cette lame
d'eau a partir des volumes d'eau qui seuls sont en fait mesurés.
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Figure 6.6: Exemple de variation d’extension des surfaces saturées contributives
et du réseau de drainage au cours d’une crue [In: Hewlett et Nutter, 1970;
cité dans Chorley, 1978].

Figure 6.6: Au cours d'un épisode pluvieux, la saturation progressive des zones de moindre
épaisseur de sol et/ou de moindre profondeur de nappe, notamment dans les bas-fonds toujours
plus humides, permet tout a la fois un élargissement rapide des surfaces saturées et un
développement d'un réseau de drainage éphémeére, d'autant plus importants que 1'épisode est plus
intense et durable. Une fois le pic de crue passé, le drainage du bassin permet une variation
inverse, le bassin tendant progressivement vers son état initial. La dynamique de ces surfaces
actives et contributives, s'étendant puis se contractant durant la crue, est a 'origine de rétroactions
amplifiant le caractére non-linéairé du systéme bassin versant.
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Figure 6.7: Bilan hydrologique des surfaces saturées contributives et dynamique
des débits [In: Ambroise, 1988] : bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 kmz)

Figure 6.7: Dans ce petit bassin aux sols trés perméables, les versants contribuent trés peu aux
crues durant de longues périodes estivales: toute pluie est stockée dans le sol puis
évapotranspirée. Bien qu'elles ne représentent qu'une faible fraction du bassin, c'est la dynamique
des seules surfaces saturées, trés sensibles aux forgages atmosphériques, qui contrdle I'évolution
des débits a I'exutoire: crues en période pluvieuse, oscillations journaliéres en période évaporante.
Comme le montrent les bilans pour deux courtes périodes représentatives, le volume total écoulé
VQ mesuré 2 l'exutoire n'est pas significativement différent du volume VB = VT - VE + VP
estimé par un bilan hydrologique simplifié des surfaces saturées contributives: VT (déduit de la
courbe de tarissement non influencée) est le volume qui se serait écoulé en I'absence de toute
perturbation atmosphérique, VE le volume évapotranspiré (au taux potentiel) par ces seules
surfaces saturées, VP le volume précipité sur ces seules surfaces saturées.
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Un coefficient d'écoulement de crue (rapport du volume de la crue au
volume total des précipitations sur le bassin) Cr = 5 % est généralement
interprété implicitement, a la suite d'Horton, comme une contribution de
5 % de la pluie sur 100 % du bassin, considéré alors comme uniforme. Il
est tout aussi possible - et parfois plus réaliste - d'y voir une contribution
de 100 % de la pluie sur 5 % du bassin, méme si la réalité correspond en
genéral a des combinaisons intermédiaires entre ces deux cas extrémes.

Déja suggérée par Hursh et Brater [1941], cette conception d'un bassin non
plus comme un tout indifférencié mais comme un systéme spatialement
organisé, comportant des zones d'extension variable, hydrologiquement plus ou
moins actives et plus ou moins contributives selon les événements, avait été en
grande partie formalisée par Cappus [1960] et validée sur le petit bassin de
recherches d'Alrance (Aveyron, F) par ses travaux et ceux de Dosseur [1964] -
avec notamment 'identification du processus de ruissellement par saturation du
sol et du concept de zone contributive variable. Curieusement, ces concepts
n'ont eu que trés peu d'échos, méme en France, jusque dans les années 1980.
Malgré une émergence un peu plus tardive et beaucoup plus lente dans les pays
anglo-saxons a partir des travaux de Hewlett [1961; 1974], Betson [1964] et
Dunne et Black [1970], le concept de "variable contributing area" y a conduit a
un formidable développement des recherches de terrain et de modélisation - au
prix parfois d'une assimilation abusive de ce concept aux seules surfaces
saturées.

6.3. '"Périodes actives" et "périodes contributives' variables

Des concepts tout a fait similaires & ceux qui viennent d'étre présentés a
propos des différenciations spatiales liées a la permanence des paramétres du
milieu peuvent étre introduits pour décrire les différentiations temporelles liées
a la variabilité des forgages atmosphériques.

Introduisant une certaine régularit¢ dans la variabilité temporelle des
caractéristiques  (intensité, durée, fréquence, séquence) des apports
atmosphériques, les facteurs climatiques conduisent, surtout s'ils sont affectés
par un cycle diurne ou saisonnier, a une récurrence en certaines périodes de
conditions favorables ou contraire défavorables a chaque type de processus. La
durée de ces périodes peut étre plus ou moins longue selon les points du bassin,
du fait de la non-uniformité. des facteurs locaux (paramétres du milieu,
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conditions initiales): 2 chaque moment, voire méme a chaque durée, peut €tre en
principe associée une certaine proportion du bassin affectée par ce processus.
Ceci conduit au concept de "période active variable pour un processus
donné" pour caractériser les périodes, généralement de durée variable selon les
points du bassin, ou ce processus est actif. Un processus peut étre actif en un
point durant plusieurs périodes distinctes, et plusieurs processus peuvent étre
actifs durant une méme période en des points identiques ou différents du bassin
(Fig. 6.2).

e Au pas de temps journalier, l'évapotranspiration ou la fonte nivale
sont essentiellement des processus diurnes. Au cours d'un événement
pluvieux, la durée d'activité de chaque processus est différente selon
son mode de déclenchement. S'il est déclenché par le dépassement
d'un seuil de capacité, il est actif durant tout l'événement, avec un
retard initial lié au remplissage préalable de cette capacité: c'est le
cas de l'égouttement sous forét. S'il est déclenché par le dépassement
d'un seuil d'intensité, son activité est limitée aux seules périodes,
pouvant étre trés discontinues, ou le flux imposé dépasse ce seuil:
c'est le cas du ruissellement par dépassement de l'infiltrabilité selon
l'intensité de la pluie et des apports amont; ou des macropores qui ne
sont actifs que durant les périodes ou ils sont alimentés par de l'eau
libre. Par ailleurs, au cours d'un épisode pluvieux, la durée totale du
ruissellement par dépassement de l'infiltrabilité est plus longue sur les
parties les moins perméables du bassin, qui sont moins affectées par
les variations d'intensité pluvieuses; insensible a ces variations, le
ruissellement par saturation du sol se produit durant tout l'événement,
mais seulement sur les zones saturées.

e Au pas de temps annuel, les chutes de neige se produisent surtout en
hiver, la fonte nivale surtout au printemps, la fonte glaciaire surtout
en été. La percolation profonde est limitée essentiellement a la saison
froide en milieu tempéré, a la saison humide en milieu tropical, mais
dure plus longtemps sous les surfaces d'eau libre (riviéres et oueds,
lacs et mares) que sous les versants. L'évapotranspiration est
essentiellement active durant la saison chaude en milieu tempéré
(facteur limitant: l'énergie) et la saison humide en milieu tropical
(facteur limitant: l'eau), mais dure aussi plus longtemps dans les bas-
fonds plus humides. Le cycle saisonnier conditionne les phases
phénologiques de la végétation, pouvant limiter a certaines périodes
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de l'année la transpiration des espéces décidues ou des cultures
annuelles, alors qu'elle peut durer plus longtemps pour d'autres types
de végétation. La succession des opérations culturales au cours de
l'année conditionne les périodes ou les états de surface permettent ou
non une bonne infiltrabilité des sols.

Ces périodes ou est actif un processus générent momentanément des flux,
qui ne contribuent pas forcément aux flux globaux observés aux limites du
bassin ou de ses parties: l'intégration temporelle de ces flux élémentaires dépend
de la séquence temporelle des périodes actives dans l'année, notamment en
relation avec les temps de transfert des flux élémentaires jusqu'aux limites du
systéme.

Plus les écoulements générés lors d'une période pluvieuse sur et dans les

versants sont lents, plus ils risquent d'étre repris par évapotranspiration

avant de contribuer a l'alimentation de la nappe ou du cours d'eau.

Plus généralement, des apports d'eau et d'énergie identiques en quantité
totale n'ont pas le méme effet selon leur répartition temporelle - avec comme
conséquence des conditions initiales différentes pour tout événement ultérieur.

Les mémes quantités d'apport tendent a produire plus d'écoulement et

moins d'évapotranspiration s'ils sont concentrés sur quelques peériodes

distinctes que s'ils sont répartis en une succession d'épisodes pluvieux et
secs plus courts permettant d'étendre les périodes évaporantes - comme

en milieu tempéré humide, ou le facteur limitant est surtout | ‘énergie.

Dans le cas extréme d'une 'alternance de saisons humide et séche bien

contrastées, la recharge des nappes et les écoulements sont

essentiellement concentrés durant la saison humide, et l'eau devient
rapidement le facteur limitant de l'évapotranspiration en saison séche.

Ceci conduit au concept, complémentaire mais . distinct, de "période
contributive variable pour un flux aux limites donné" pour caractériser les
périodes, de durée généralement variable selon les points du bassin, qui dans
I'année contribuent a ce flux global. Du fait du régime climatique du bassin, la
période "contributive" d'un point du bassin & ce flux est au plus égale, mais pas
forcément égale, 4 la somme des périodes "actives" de ce point pour les
différents processus pouvant le générer. Toute période contributive est aussi
active pour I'un au moins de ces processus (Fig. 6.2). _

En période estivale, la contribution de versants perméables aux

écoulements peut étre rare et limitée malgré la fréquence et l'intensité des

orages, si ces périodes d'infiltration intermittente ne servent qu'a
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recharger les sols asséchés par évapotranspiration et a alimenter
I'évaporation ultérieure. Par contre, en période hivernale, I'humidité
importante des sols permet a chaque épisode pluvieux de contribuer a la
recharge des nappes et a la genése de crues.

La'plus ou moins grande sensibilité des processus et des flux aux variations
temporelles et aux séquences des forgages atmosphériques, et notamment au
caractére intermittent des apports d'eau ou plus périodique des apports d'énergie,
détermine la durée des périodes actives et contributives correspondantes. Pour les
processus et les flux se produisant en surface ou a faible profondeur dans le sol, la
sensibilité est importante, mais différente selon leurs temps caractéristiques.

e Les processus a la fois intermittents (temps caractéristiques courts) et sous la

dépendance directe des forgages sont tres sensibles aux caractéristiques
(durée, intensité) de I'événement qui les a déclenches; mais ils sont aussi trop
fugaces pour étre affectés par les événements ultérieurs. Leur période active
peut dans ce cas étre aussi une période contributive.
Les variations d'évapotranspiration ou de fonte nivale sont pratiquement
synchrones de celles des apports d'énergie. Sur les versants,
I'égouttement, l'infiltration, le ruissellement (par dépassement de
l'infiltrabilité ou par saturation du profil) cessent dés la fin de la pluie
qui les a déclenchés. Les écoulements dans les macropores s'arrétent dés
qu'ils ne sont plus alimentés en eau libre. L'intumescence de nappe
disparait rapidement par un drainage accru dans le cours d'eau.

e les processus plus durables - du fait de temps caractéristiques plus longs
(vitesse moindre, parcours plus long) ou d'une alimentation par un réservoir
intermédiaire tamponnant les variations des apports atmosphériques - sont
davantage sensibles a la séquence des apports d'eau et d'énergie: ils peuvent
continuer 4 étre actifs au dela de I'événement qui les a générés. Les flux
générés pouvant alors étre repris partiellement voire méme totalement par un
autre processus, leur période active n'est plus forcément contributive.
L'infiltration sous les mares ou leur drainage, I'écoulement
hypodermique, le ruissellement par exfiltration, la percolation en
profondeur, peuvent se prolonger bien aprés la fin de la pluie qui les a
geénéres, et donc étre affectés par une évapotranspiration ultérieure. Par
temps calme, une période évapotranspirante peut ne pas avoir le temps
de contribuer & l'exportation de vapeur d'eau si des précipitations
convectives recyclent localement le flux évapotranspiré avant que soit
renouvelée la masse d'air.
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Cette sensibilité décroit plus en profondeur: pour les écoulements souterrains
se produisant en dessous de la profondeur d'influence de I'évapotranspiration,
les variations sont de plus en plus amorties par l'allongement des parcours tant
verticaux que latéraux dans les milieux poreux.

Plus les nappes sont profondes, moins elles sont sensibles a un événement

particulier, ne réagissant qu'aux variations saisonniéres, voire méme

qu'aux fluctuations interannuelles des apports; il en est de méme des
débits de base des cours d'eau qui les drainent. Les périodes de recharge

ou de drainage sont alors trés étalées ou méme continues.

Ces deux concepts semblent ainsi trés pertinents, dans de nombreux cas,
pour analyser et modéliser I'intégration temporelle réalisée par un bassin, se
manifestant par des périodes de calme relatif (ot I'évapotranspiration et les
tarissements dominent) séparées par des épisodes d'activité intense (ou les
écoulements rapides dominent). Ils permettent de voir dans la chronologie des
réponses hydrologiques le résultat d'une structuration temporelle intégrant des
périodes de durée variable, hydrologiquement plus ou moins actives et plus ou
moins contributives selon les parties du bassin. L'identification de ces périodes
actives et/ou contributives peut simplifier considérablement l'analyse
dynamique du fonctionnement hydrologique d'un bassin, en concentrant par
exemple 'attention sur les seules périodes, parfois trés épisodiques ou fugaces,
qui sont pertinentes pour résoudre un probléme donné.

La prise en compte plus explicite en hydrologie de ces concepts permettrait
notamment de limiter les dangers d'une utilisation sans précaution - comme si
un bassin fonctionnait en régime permanent - des moyennes temporelles encore
trop souvent utilisées pour caractériser a elles seules les régime et
fonctionnement climato-hydrologiques d'un bassin - avec le risque d'oublier le
role déterminant joué par la période de référence choisie pour calculer ces
moyennes, et de négliger dans les interprétations la trés forte variabilité
temporelle dont ces moyennes sont le résultat mais pas la mesure.

Un taux d'interception moyen (rapport des lames d'eau moyennes

annuelles interceptées et précipitées) de 30 % résulte d'une combinaison

d'événements pluvieux, dont les moins intenses peuvent étre interceptés
en totalité, et les plus intenses a quelques pour-cents seulement. Un
rapport moyen ETR/ETP = 0.80 résulte généralement de l'intégration
temporelle de périodes ou l'énergie disponible est le facteur limitant

(ETR/ETP = 1) et d'autres ou le stress hydrique peut réduire bien

davantage ce rapport, jusqu'a parfois l'annuler. La valeur du coefficient

moyen d'écoulement de crue peut s'avérer trés peu représentative du
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fonctionnement réel du bassin si les crues dont elle résulte recouvrent
une large gamme de valeurs de ce coefficient.

6.4. Conclusions

Ainsi, un bassin versant apparait comme un systéme ouvert et organisé, ou
des processus interviennent a différentes échelles de temps et d'espace, ou l'eau
circule 2 des vitesses et suivant des cheminements trés variables selon les
endroits et les moments, ou les transferts et stockages résultent d'une
confrontation entre une "demande" imposée par les forgages et une "offre" du
milieu dépendant 2 la fois de seuils spécifiques et-de son état initial, ou les
facteurs permanents déterminent un agencement spatial de zones ou l'activite
hydrologique est plus ou moins intense et fréquente, ou les conditions imposées
déterminent des séquences de périodes de calme hydrologique relatif
entrecoupées d'épisodes d'activité beaucoup plus intense. Autant de constats et
concepts fournissant de trés utiles clés d'analyse tant du fonctionnement
hydrologique que de ses couplages avec les autres flux qui parcourent le bassin
versant.



7

LES COUPLAGES
AVEC L'ENERGIE ET LA MATIERE

Au cours de sa circulation dans un bassin versant, l'eau interagit avec
I'énergie disponible et le milieu qu'elle traverse - ce qui explique que l'eau
assure a la fois les fonctions de ressource, de vecteur, d'agent et de biotope. Ces
couplages sont rappelés ici briévement, en relation notamment avec les concepts
introduits a propos des fonctionnements hydrologiques.

7.1. Eau et énergie

Le couplage entre les cycles de I'eau et de I'énergie [Guyot, 1997] se fait
essentiellement 4 travers:

e les processus de transformation de I'eau que sont les réactions ou l'eau
intervient et surtout ses changements de phase: la vaporisation d'eau liquide
ainsi que la fonte et la sublimation d'eau solide consomment une quantité
importante d'énergie, alors stockée dans l'eau sous forme de chaleur latente;
les condensations liquide et solide de vapeur d'eau ainsi que la congélation

- d'eau liquide en libérent une quantité équivalente.

La condensation de la vapeur d'eau & l'origine de la formation des
nuages et des précipitations libére dans l'atmosphére de la chaleur
sensible par transformation de chaleur latente, alors que
'évapotranspiration libére au niveau des surfaces évaporantes de la
chaleur latente par transformation d'autres formes d ‘énergie (radiative,
advective, chaleur sensible). Il en est de méme pour la formation et la
Jonte de la neige, méme si les énergies en jeu sont moindres. Les
réactions biochimiques impliquant l'eau (photosynthése, respiration)
transforment de l'énergie radiative en énergie chimique, ou de | 'énergie
chimique en énergie thermique.

* les processus de transfert d'eau liquide et surtout vapeur: les flux s'expriment a
la fois en termes de flux d'eau et de flux d'énergie, reliés entre eux par les
chaleurs latentes de changement d'état; mesuré par ses différents potentiels -
I'état énergétique de I'eau se modifie aussi tout au long de son déplacement.
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La convection verticale et l'advection latérale dans I'atmosphére
transférent de la chaleur latente en méme temps que la vapeur d'eau. Le
miirissement et la fonte d'un manteau neigeux sont accélérées par les
chaleurs sensible et latente apportées par une pluie. Tout écoulement se
fait par transformation d'énergie gravitaire en énergie cinétique,
généralement dissipée ensuite en énergie mécanique ou thermique.

e les processus de stockage d'eau, dont la présence modifie les propriétés

thermiques et radiatives des milieux:

augmentation de la capacité thermique et de la conductivité thermique de
l'air et des milieux poreux avec leur teneur en eau; réflexion et diffusion

du rayonnement solaire par les nuages; trés forte augmentation de
I'albédo dans le cas d'un manteau neigeux; absorption et réémission de
rayonnement en grandes longueurs d'onde par le gaz a effet de serre
qu'est la vapeur d'eau.

Ce couplage eau-énergie constitue a toutes les échelles le moteur trés
puissant de la redistribution verticale et (via le déplacement des masses d'air)
latérale de vapeur d'eau et de I'énergie dans I'atmosphére. Celle-ci compléte la
redistribution verticale et latérale d'eau liquide sur et dans le sol par le moteur
gravitaire, et la contrebalance a I'échelle globale (Fig. 7.1; cf. aussi Fig. 12.2). 11
est donc un élément essentiel de la dynamique du climat [Eagleson, 1986;
Fouquart et al., 1990; Webster, 1994]. Et ce sont les transformations entre
formes d'énergie associées a chaque processus qui permettent a l'eau d'interagir
avec son environnement 2 toutes les étapes de son cycle, avec pour résultat un
couplage étroit mais complexe avec les cycles d'autres substances.

7.2. Eau et matiére

Intervenant dans nombre de processus chimiques, mécaniques et biologiques
de transformation du milieu, l'eau est un facteur essentiel de la
géomorphogenése [Tricart, 1965], de la pédogenése [Duchaufour, 1977] et de la
dynamique des écosystémes [Duvigneaud, 1980].

Tout d'abord, ses propriétés physico-chimiques trés particuliéres - liées
notamment 2 sa structure dipolaire - font de I'eau un agent trés puissant de
transformation du milieu. Il en résulte que sa présence dans les milieux poreux
contribue fortement 2 leur météorisation par une altération chimique et/ou une
fragmentation mécanique, aboutissant a un matériel plus facilement mobilisable.
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Figure 7.1: Le cycle global de I'eau [In: Eagleson, 1991].

Figure 7.1: Ce schéma donne les ordres de grandeur des principaux flux et volumes stockés dans
le systtme quasi-fermé qu'est le globe - dont il est possible de déduire des taux de
renouvellement. Il illustre I'importance des couplages entre les cycles de I'eau et de I'énergie, dont
le moteur général est I'apport non uniforme et variable de rayonnement solaire 3 la surface
terrestre.

e Le trés grand pouvoir solvant de I'eau, et l'acidité naturelle (pH moyen de
5.6, par dissolution du dioxyde de carbone atmosphérique) et plus encore
artificielle (liée a la pollution atmosphérique: SO,, NO,) des précipitations
donnent a l'eau incidente une certaine capacité a altérer par dissolution les
minéraux des sols, des formations superficielles et des roches qu'elle imbibe
ou traverse [Fritz, 1975]. Plus ou moins’ équilibrées selon les éléments
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concernés et le temps de résidence de l'eau, ces réactions chimiques
modifient la composition des solutions aqueuses tout au long de leur transit.
Un bassin versant constitue ainsi un ensemble de réacteurs ouverts
interconnectés, 4 la dynamique hydrochimique trés complexe du fait de la
diversité et de la variabilité des temps caractéristiques des cinétiques de
réaction et des cinématiques d'écoulement en jeu [Sigg et al., 1994].

Initialement trés dilude, l'eau de pluie qui ruisselle n'a le temps de
dissoudre que les éléments les plus solubles, contrairement a celle qui
s'infiltre dont le temps de contact avec les minéraux est beaucoup plus
long. Dans un sol non saturé, les solutions les plus concentrées se
trouvent généralement dans les pores les plus fins, ou l'eau est fortement
et durablement retenue; et les plus diluées dans les pores les plus gros ou
l'eau est moins retenue et plus fréquemment renouvelée - ce qui explique
les différences de composition observées selon la teneur en eau du sol,
mais aussi selon la méthode d'extraction des solutions utilisée, chacune
concernant des gammes de taille de pore différentes.

L'eau altére aussi les propriétés mécaniques et rhéologiques des milieux
poreux qu'elle imbibe ou traverse, favorisant ainsi la désagrégation des
roches et modifiant la consistance des sols - jusqu'a les rendre visqueux. De
plus, elle modifie les forces en jeu dans ces milieux, par le poids mais aussi
la poussée qu'elle exerce [Coussot, 1993; Dikau et al., 1996]:

Fragmentation des roches par les cycles gel-dégel ou humidification-
dessiccation. Diminution de la stabilité structurale des sols et de la
cohésion des formations superficielles et de certaines roches poreuses
par leur humidification. Déclenchement sur les versants, au dela de
certains seuils d'humidité, de mouvements de masse gravitaires
(reptation, solifluxion et coulées boueuses, glissements de terrain) du
matériel meuble [Auzet et Ambroise, 1996; Flageollet et al.].

Enfin, la dissipation de son énergie cinétique donne a I'eau qui s'écoule en
surface des capacités d'érosion mécanique, variables selon la vitesse et
lintensité du flux et donc selon le processus d'écoulement concerné
(Fig. 7.2):

détachement des particules des agrégats du sol par l'impact des gouttes
de pluie; arrachement de particules par le ruissellement sur les versants,
d'autant plus efficace qu'il est plus concentré (depuis l'érosion diffuse
jusqu'au ravinement généralisé des badlands); arrachement de materiel
hétérogéne par les avalanches; rabotage et broyage des roches par
I'écoulement glaciaire; érosion du lit mineur par l'écoulement fluviatile.
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Figure 7.2: Capacités d’érosion, de transport et de dépét des particules seion leur
taille et la vitesse du courant d’eau [In: Campy et Meybeck, 1995].

Figure 7.2: Etabli par Hjulstrom [1935) et m.odifié par Potsma [1967], ce diagramme en échelles
logarithmiques donne des ordres de grandeur des vitesses minimales nécessaires & I'eau pour éroder puis
pour transporter des particules selon leur taille. Pour des matériaux non consolidés, la vitesse minimale
d'érosion augmente avec la taille des particules. Par contre, les matériaux les plus fins étant d'autant plus
consolidés qu'ils sont plus secs, leur vitesse minimale d'érosion augmente considérablement avec la
diminution de leur teneur en eau. Toujours inférieure 4 la vitesse minimale d'érosion, la vitesse minimale
de transport augmente avec la taille des particules: si la vitesse d'une eau chargée diminue suffisamment,
les particules les plus grosses commencent & se déposer, selon cette courbe-seuil.

Son énergie cinétique fait aussi de I'eau qui s'écoule un vecteur possible du
matériel ainsi rendu mobilisable sous forme dissoute ou particulaire, avec des
capacités de transport différentes selon les processus et les vitesses
d'écoulement ainsi que la nature et la granulométrie du matériel (Fig. 7.2).

e Relativement lents, les écoulements dans les milieu poreux ne peuvent
entrainer que les solutés ainsi que les colloides les plus fins et les éléments qui
y sont adsorbés. Affectée par une certaine dispersion et par de la diffusion,
cette migration se fait essentiellement par convection [Brusseau, 1994].

Lessivage des sols par l'infiltration et la percolation, a l'origine de leur
différenciation en horizons a long terme, ou de l'apport a la nappe
d'éléments en exces (fertilisants, pesticides,...) a court terme. Panache de
pollution dans les nappes a l'aval de pollutions locales.
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e Plus rapides, les écoulements sur les versants et en cours d'eau sont capables
d'entrainer non seulement les solutés mais aussi des particules solides de
taille croissante avec la vitesse, la densité et donc I'énergie du courant.

Migration des particules en suspension pour les plus fines, par saltation
et charriage de fond pour les plus grosses - avec comme cas extrémes le
déplacement d'énormes blocs par les glaciers ou par les mélanges tres
hétérogénes et trés denses (coulées boueuses sur les versants, laves
torrentielles dans les cours d'eau) [Meunier, 1991].

Au cours de son transit, la matiére transportée peut, en tout ou partie, étre
affectée par des processus de rétention, dépendant a la fois de sa granulométrie
ou de sa réactivité et de la vitesse du courant - avec un stockage plus ou moins
temporaire, jusqu'a une éventuelle reprise ultérieure des que les conditions
locales le permettent a nouveau:

e En surface, toute diminution de la vitesse du courant et donc de sa capacité de
transport provoque une sédimentation sélective, aboutissant a un classement
granulométrique des sédiments longitudinalement et latéralement: les plus gros
se déposant d'abord, les plus fins se décantant seulement dans des eaux calmes.
Ce piégeage des particules en transit peut se faire plus ou moins en amont
selon les caractéristiques des cheminements de I'eau depuis les zones érodées -
et notamment des aménagements faits tant sur les versants (terrassettes,
banquettes, cordons pierreux, bandes enherbées, haies) que dans le réseau
hydrographique (retenues collinaires, lacs de barrage, seuils).

e Dans les sols et les nappes, la matrice poreuse peut piéger certains-colloides ou
adsorber certains éléments. Une modification des conditions chimiques peut
aussi y provoquer une précipitation de certains solutés ou leurs réactions avec
d'autres éléments - avec comme résultat, par exemple, une diminution de la
porosité du sol, voire méme la formation de niveaux indurés.

e Enfin, I'évaporation - ou, avec des effets moindres, le gel - tend a concentrer
les solutions aqueuses dans tous les réservoirs qu'elle affecte -avec
notamment des risques de salinisation des lacs et des sols, encore accrus en
cas d'irrigation des sols par des eaux déja trés chargées.

Il en résulte que les processus de transport de matiere par I'eau sont
généralement sélectifs, et encore plus discontinus et irréguliers que les
processus hydriques auxquels ils sont associés - avec des temps de transit
beaucoup plus longs pour les éléments les gros ou les moins solubles. Ils se
traduisent par une exportation de mati¢re a l'exutoire du bassin, avec des bilans
de matiére qui peuvent étre trés contrastées selon les parties du bassin et les
périodes - suivant que I'érosion ou la sédimentation y est dominante [Bravard et
Petit, 1997; Hey et Newson, 1997]. Ainsi, la qualité de l'eau varie tout au long
de son transit dans un bassin, avec des différences selon les cheminements
suivis, les milieux traversés et les vitesses d'écoulement - tant pour les solutés
[Church et Hornberger, 1990; Neal et Hornung, 1991] que pour les sédiments
[Auzet, 1987; Boardman et al., 1990; Gerits et al., 1990].
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Enfin, I'eau joue un réle majeur - 2 la fois comme ressource, agent, vecteur et
biotope - dans le cycle continental de la biomasse et ses interactions avec les
autres flux de matiére:

* Dans les écosysttmes terrestres [Ramade, 1984], I'eau est l'un des
constituants de base des cellules vivantes (70% ou plus). La végétation
constitue globalement un réservoir hydrique de capacité relativement limitée,
caractérisé par un taux de renouvellement généralement élevé. L'eau joue un
r0le essentiel dans le métabolisme des plantes [Somerville et Somerville,
1984]: comme réactif majeur (avec le dioxyde de carbone et l'oxygéne) des
réactions complémentaires de photosynthése et de respiration; et, via la
transpiration, comme vecteur des nutriments et produits synthétisés:
extraction racinaire des solutions du sol, remontée de la séve brute jusqu'aux
feuilles, redistribution de la séve élaborée dans I'organisme. La disponibilité
en eau est ainsi un facteur essentiel de la production primaire: les périodes de
stress hydrique peuvent conduire au flétrissement temporaire ou méme
permanent des plantes.

* Dans les écosystémes aquatiques terrestres (cours d'eau, lacs, zones humides)
[Pourriot et Meybeck, 1995], I'eau constitue un biotope ol peut se développer
toute une chaine d'organismes vivants -y compris de nombreux germes et
parasites pathogénes, notamment pour 'homme. Cette chaine trophique est la
principale responsable des changements de composition chimique des eaux
naturelles d'amont en aval, par synthése et dégradation de matiéres organiques.
L'apport en nutriments et en énergie nécessaires a leur développement est
largement contrdlée par les différents écoulements de I'amont et leurs régimes,
tandis que la vitesse du courant contréle les parts respectives de sédimentation
locale et d'exportation vers l'aval des matiéres produites ou résiduelles. Ces
écosystémes présentent & la fois une certaine stratification verticale selon la
température et la lumiére, et une différenciation longitudinale et latérale selon
les distance et vitesse d'écoulement - avec notamment des mosaiques trés
complexes dans les basses vallées alluviales et les plaines dinondation
[Trémoliéres et al, 1991; Amoros et Petts, 1993].

7.3. Zones et périodes actives et contributives

Cette complexité rend difficile I'analyse et la formalisation théorique des
couplages, encore mal connus, entre processus hydrodynamiques, énergétiques,
géochimiques, géomorphologiques et biologiques. La méme approche dynamique
et systémique que pour l'eau peut cependant étre appliquée a l'analyse des flux de
matiére, résultant de la compétition dans I'utilisation de I'énergie disponible entre
différents processus de transport, de transformation et de stockage.

Clest notamment le cas des concepts de zones et périodes actives et
contributives variables, qui s'appliquent bien aux flux de particules et de solutés:
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e L'érosion chimique et mécanique est la plus active dans les zones du bassin ou
le matériel est facilement mobilisable. Mais leur contribution au flux exporté a
l'exutoire va dépendre d'une liaison hydraulique suffisamment puissante et
durable pour le transporter: elles sont d'autant plus fréquemment contributives
qu'elles sont plus proches du réseau hydrographique et/ou mieux reliées a lui.

L'érosion hydrique sur les parcelles cultivées est en grande partie piégée
par les haies bocagéres. Dans les bassins a bonne couverture vegetale,
I'érosion des berges des cours d'eau est souvent la source principale de
sédiments, par reprise de matériel alluvial déposé bien antérieurement.

e La préparation du matériel domine durant les période de calme hydrologique
relatif, et son transport durant les périodes de forte activité hydrologique;
toute baisse d'intensité en provoque la redéposition sélective. D'ou le
caractére trés intermittent des processus de transformation et transport du
matériel, encore plus marqué que pour I'eau (Fig. 7.3).

Figure 7.3: A l'exutoire de ce bassin versant alpin de 5670 kmz, l'exportation de matiere en
suspension (MES) en 1995 a ¢té considérable (pres de 7 Mt) mais trés irréguliére au cours de
l'année (Peiry, 1997): 83 % du tonnage annuel exporté durant la période 5/5-15/7/1995 (soit 20 %
de I'année), et méme 35 % pour la seule période 30/5-4/6/1995 (soit 1.6 % de I'année): durant

cette crue de fonte nivale, associant de forts débits (jusqu'a 670 m3/s) a de tres fortes
concentrations (jusqu'a 18.65 g/l), le flux de MES a atteint 8.9 t/s. Tout le reste de l'année, les
concentrations sont restées beaucoup plus faibles (généralement < 0.5 g/l), malgré plusieurs
autres crues d'importances similaires en débit. Ces autres épisodes de crue n'ont pas été
"contributifs”, soit qu'ils n'aient pas été "actifs" (érosifs), soit que leur production n'ait pu étre
exportée faute de connexion hydraulique suffisamment puissante. I est aussi probable que le
bassin présente des zones "actives” (érosives) et "contributives" assez réduites mais différentes
selon les événements. L'importance de cette période contributive trés courte mais trés intense de
1995 serait complétement masquée si on ne considérait que les valeurs moyennes de débit
(236 m3/s), de concentration (0.96 g/l) et de flux (0.221 t/s) de cette année. Ces périodes
"contributives" a l'exportation des MES, dont la plupart correspondent a des crues de fonte nivale
entre avril et juillet, varient en durée et intensité selon les années.

Peiry J.L. (1997): Recherches en géomorphologie fluviale dans les hydrosystemes fluviaux des
Alpes du Nord. Mémoire de Dipldme HDR, IGA-LAMA, UJF, Grenoble (F), 308 p + ann.

La gélifraction ne s'exerce qu'en périodes froides, peu propices aux
écoulements. Une érosion intense se produit dans le lit des cours d'eau
sibériens, dont l'écoulement provoque le dégel superficiel du permafrost. La
fonte rapide de la neige est souvent associée a des bouffées d'acidité dans les
sols et lacs scandinaves. Les premiéres crues suivant une longue sécheresse
sont souvent trés chargées par le lessivage des éléments peu a peu libérés
dans les sols ou déposés en surface. Les débits de base sont généralement
plus diluées en hautes eaux qu'en basses eaux.

Ce caractére largement intermittent et localisé des flux de matiere
(notamment particulaire) rend ainsi dangereux l'usage des seules moyennes
spatiales et temporelles des flux non seulement pour analyser et comprendre le
fonctionnement d'un bassin, mais aussi pour I'aménager.
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Les flux d'érosion ou de pollution dans un bassin sont généralement
caractérisés par des moyennes exprimées en tonnes/hectare/an, obtenues
en divisant le tonnage recueilli & l'exutoire par la surface du bassin et la
période de collecte. Ces flux proviennent en fait de secteurs souvent trés
limités du bassin, a l'occasion d'un nombre souvent trés limité
d'événements. Les actions a entreprendre pour les limiter ne sont pas les
mémes selon que, @ méme valeur globale moyenne, le flux de sédiments
provient d'une érosion généralisée ou localisée. Il en est de méme pour
les flux de polluant, pouvant provenir d'une source de pollution diffuse
ou ponctuelle, chronique ou accidentelle.

Enfin, entrainant du matériel ayant pu étre préparé ou redéposé dans des
conditions tres différentes, le flux de matiére a l'exutoire est généralement a lui
seul un mauvais indicateur de I'activité érosive actuelle d'un bassin.

7.4. Rétroactions

Ces flux d'énergie et de matiére liés a I'eau ont en retour, a plus ou moins long
terme, une influence sur les flux hydriques, en modifiant de diverses fagons
complémentaires ou concurrentes certains facteurs hydrologiques du milieu.

A court terme, l'érosion pluviale génére des croiites de battance, alors
que la bioturbation accroit la rugosité de surface - avec des effets
contraires sur l'infiltration et le ruissellement. A moyen terme, le
développement de la végétation augmente l'interception et la
transpiration et leur part relative dans [l'évapotranspiration.
L'incorporation de matiére organique favorise la structuration des sols,
alors que la salinisation tend a les déstructurer - avec des effets
contraires sur la rétention hydrique et la percolation. A long terme, le
fagonnement des versants et la dynamique fluviale modifient les
conditions d'écoulement en surface; la différenciation en horizons des
sols, les variations de porosité induites par les réactions de
précipitation/dissolution dans les nappes alluviales, le développement de
systémes karstiques, modifient les conditions d'écoulement souterrain.

Du fait de ces rétroactions aux temps caractéristiques différents, tout bassin
versant est le produit d'une longue évolution éco-morpho-pédologique, et son
fonctionnement hydrologique actuel est en grande partie hérité de conditions
(paléo)climato-hydrologiques trés différentes. Mais il est également soumis a une
influence croissante des activités humaines, interférant dans tous ces couplages:

par l'introduction de produits nouveaux ou des apports excessifs dans le
systéme (fertilisants et pesticides agricoles; rejets domestiques, urbains et
industriels mal épurés); par une modification massive des états de
surface et de l'occupation du sol; par une artificialisation croissante de
la couverture végétale; par une régularisation des débits et des vitesses;
par le drainage des zones humides tampons.
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8

FONCTIONNEMENT ET ECHELLES

8.1. Intégration des flux

Du fait des différences des vitesse, longueur et temps caractéristiques ainsi
que des zones et périodes actives selon les processus, l'intégration spatio-
temporelle des flux a I'intérieur d'un bassin versant se traduit par une certaine
redistribution spatiale (verticale, latérale) des apports, un certain lissage de leurs
variations temporelles, un certain décalage temporel des réponses: a tout
moment et en tout point d'un bassin, des eaux d'dges trés variés peuvent
coexister dans les réservoirs et étre mobilisées par les flux.

L'évapotranspiration ou l'écoulement de crue peut concerner des eaux
apportées par plusieurs événements antérieurs, en mélange variable
selon les processus générateurs. En réponse a une averse unique, des
processus de vitesses trés différentes peuvent générer une crue & pics
multiples, dont certains peuvent se produire bien apres la fin de la pluie.
Affecté par 1 'évapotranspiration diurne, le profil hydrique du sol se
rééquilibre la nuit. Une période de tarissement Jortement influencé par
I'évaporation peut étre suivie d'une période de remontée lente des debits
d'un cours d'eau, par simple rééquilibrage avec la nappe qu'il draine.

Cette intégration se manifeste & toutes les échelles, mais avec des effets
variés sur le lissage des hétérogénéités locales.

Les différences locales de statut des arbres se manifestent par la
variabilité des taux de transpiration dans un peuplement. Celles des
vitesses de percolation dans les sols hétérogénes, par lirrégularité du
Jront d'infiltration. Celles des temps de transfert dans et sur les versants,
par la forme plus ou moins étalée de | ‘hydrogramme de crue. Celles des
vitesses d'écoulement, par la dispersion progressive d'une pollution
locale dans une nappe, ou d'un traceur lors d'un Jaugeage par dilution en
cours d'eau. Par contre, l'extraction d'un systéme racinaire bien
développé tend a réduire la variabilité locale des teneurs en eau lide aux
microhétérogenéités du sol; l'effet des variations d'intensité de pluie sur
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les hydrogrammes de crue diminue quand la taille du bassin augmente;
la turbulence tend a homogénéiser les masses d'air ou d'eau.

1l en résulte que les fonctionnements et, a plus long terme, les régimes
hydrologiques peuvent étre marqués par des processus dominants ou des
combinaisons de processus dominants, variables selon les milieux [Falkenmark
et Chapman, 1989] mais aussi, pour un bassin donné, selon les périodes - en
relation notamment avec le caractére intermittent’ des précipitations et les
variations d'état hydrique.

Les écoulements dominent durant la saison  humide, et
I'évapotranspiration durant la saison séche. Dans les régions agricoles
limoneuses, la redistribution des précipitations est contrélée par la
formation rapide de croiites de battance favorisant le ruissellement et
l'érosion. Les écoulements sont essentiellement souterrains et matriciels
dans les milieux granitiques tempérés trés perméables, essentiellement
souterrains et en macropores dans les milieux calcaires karstiques,
essentiellement superficiels dans les milieux méditerranéen et soudano-
sahéliens a encrotitement de surface généralisé ou en milieu urbanisé
fortement imperméabilisé. Les bassins versants comportant des glaciers
importants ont un régime plus influencé par l'énergie disponible pour la
fonte que par les précipitations.

Certains processus dominants peuvent étre associés a des cheminements
préférentiels de l'eau a l'intérieur du bassin: il s'agit de motifs linéaires ou de
zones aux propriétés de transfert nettement plus élevées que le milieu
environnant, a travers lesquels l'eau peut s'écouler beaucoup plus rapidement
jusqu'aux bornes du bassin ou entre ses réservoirs - pour autant bien sir que les
conditions hydriques permettent de les activer.

En période de stress hydrique dans le sol, des racines profondes peuvent

permettre a la végétation de prélever directement de l'eau dans les

nappes. Lorsqu'ils sont alimentés en eau libre, les macropores permettent

de court-circuiter la matrice du sol ou le massif rocheux moins

perméable. Les écoulements dans les versants sont plus rapides dans les

zones de convergence généralement plus humides et donc plus
conductrices. Les eaux dans les aquiféres alluviaux hétérogeénes
s'écoulent préférentiellement dans les niveaux ou lentilles de gravier et
de sable. Sur des parcelles cultivées, le ruissellement exploite les lignes
d'inter-semis et les traces de roues. Les eaux de surface se concentrent
dans le réseau hydrographique pérenne, ainsi que dans le réseau
temporaire (fossés, ravines, rigoles,...) quand il est alimenté. Le courant
est le plus fort dans le bras principal d'un lit majeur anastomosé.

Ceci souligne d'ailleurs le danger de ne considérer dans la description d'un

bassin que les valeurs moyennes des distributions spatiales de ses parametres

hydrologiques, puisque les cheminements préférentiels, qui jouent dans
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certaines conditions un role majeur dans son fonctionnement, sont en fait
associés a des valeurs extrémes des paramétres de transfert.

Ces processus dominants et cheminements préférentiels sont
particuliérement importants a prendre en compte dans l'analyse des aléas
hydrologiques que constituent les crues et sécheresses exceptionnelles, et des
risques qu'ils représentent pour les activités humaines selon leur vulnérabilité.
Ces aléas sont associés a des valeurs extrémes des distributions fréquentielles

des forgages atmosphériques mais aussi des zones et périodes contributives:

o Les crues exceptionnelles [Roche, 1987; SHF, 1994; Casale, 1996] sont
geénéralement associées a des apports d'eau exceptionnellement importants
sur une courte peériode, portant a leur extension maximale les zones
hydrologiquement actives et contributives, et conduisant au dépassement de
nombreux seuils de stockage et de transfert. Ceci permet l'activation
momentanée sur une grande partie voire la totalité du bassin des processus
et cheminements d'écoulement les plus rapides (ruissellement, intumescence
de nappe; macropores, réseau de drainage total). L'évacuation rapide de ces
volumes d'eau trés importants peut aussi provoquer en aval des inondations
et donc une recharge des nappes alluviales sur une zone exceptionnellement
étendue.

o [Inversement, les sécheresses exceptionnelles [Choisnel et Noilhan, 1995]
sont  généralement  associées a une combinaison  d'apports
exceptionnellement faibles en eau et forts en énergie sur une longue période,
réduisant a leur extension minimale les zones hydrologiquement actives et
contributives. L'assechement des sols et le flétrissement de la veégétation
conduisent progressivement a l'arrét de l'évapotranspiration sur une partie
exceptionnellement étendue du bassin; et le tarissement des nappes et des
sources, a l'arrét des écoulements tant dans les versants que dans une
proportion exceptionnellement importante du réseau de drainage.

Dans un milieu donné, la fréquence des aléas hydrologiques n'est généralement
pas la méme que celle des apports exceptionnels d'eau ou d'énergie, du fait du role
important joué aussi par les conditions initiales dans leur genése.

Dépassant largement les capacités de stockage limitées d'un bassin

versant, toute précipitation exceptionnelle provoque bien sir une crue

exceptionnelle; mais une telle crue peut également étre générée par des
preécipitations de période de retour plus courte si l'état initial du bassin
est déja proche de la saturation du fait des précipitations antérieures (cf.

Fig. 5.3). Il en est de méme pour les effets d'une période de sécheresse,

d'autant plus séveres que les conditions initiales sont plus séches. Ou

encore, dans le cas d'un glissement de terrain ayant obstrué le fond d'une
vallée, la rupture de ce barrage instable lors d'une crue ultérieure peut
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provoquef en aval une inondation catastrophique, sans commune mesure
avec l'intensité de l'événement.

Due au dépassement de seuils de déclenchement ou d'arrét de processus et au
role amplificateur des conditions hydriques initiales, la non-linéarité des
fonctionnements rend difficile la prévision des effets hydrologiques de
conditions exceptionnelles a partir de la connaissance des fonctionnements en
conditions normales. Il est néanmoins généralement possible de définir au
moins, a l'aide des concepts précédents, des zones et périodes a risques a
différentes échelles.

Les crues catastrophiques sévissant fréquemment en début d'automne sur

le nord du pourtour méditerranéen occidental correspondent a des

conditions spatio-temporelles bien particuliéres: des précipitations trés

intenses, liées le plus souvent a un type de situation météorologique
caractérisé par un blocage sur les reliefs proches de la mer de masses
d'air au potentiel de précipitations trés élevé apreés leur fort échauffement

au dessus de la péninsule ibérique puis leur saturation en vapeur d'eau

au dessus de la Méditerranée. Dans les régions montagneuses tempérées,

les crues les plus fortes sont souvent associées a des pluies pas forcément

exceptionnelles mais provoquant aussi la fonte rapide du manteau

neigeux. La morphologie des plaines alluviales et de leur réseau
hydrographique permet de cartographier les zones inondables associées

a tout débit exceptionnel donné. Les risques d'avalanches sont maximaux

pour certaines conditions de manteau neigeux et dans certaines

configurations de terrain.

8.2. Décomposition des flux globaux aux limites - Traceurs

Plusieurs méthodes complémentaires peuvent étre utilisées pour tenter
d'analyser cette complexité de fonctionnement a I'aide des concepts dynamiques
et systémiques précédents, et notamment pour "déconvoluer” les flux intégraux
mesurés aux limites du bassin ou de ses parties: il s'agit d'identifier leurs
processus générateurs, leurs zones et périodes contributives et leurs
cheminements, ainsi que de quantifier les volumes correspondants.

L'observation directe sur le terrain peut permettre d'identifier certains
processus et cheminements, certaines zones et périodes d'activité; mais les
fonctionnements souterrains ne sont généralement pas visibles. Méme s'il existe
pour la plupart des flux et des parameétres qui les contrdlent des méthodes de
mesure in situ fiables [Goudie, 1981; Linsley et al., 1982; de Marsily, 1986;
Guyot, 1997], il s'agit généralement de méthodes stationnelles, donnant des

90



mesures locales difficiles a étendre & tout un bassin. Certaines nécessitent des
dispositifs lourds et coliteux et ne peuvent étre appliquées qu'en un nombre de
sites limité - comme par exemple dans les bassins versants de recherche [Toebes
et Ouryvaev, 1970]. D'ou l'intérét des méthodes indirectes donnant des
informations plus spatialisées (télédétection) ou plus intégrées (tragages).

Les méthodes de télédétection aéroportée et surtout satellitale sont de plus
en plus performantes pour cartographier et suivre I'évolution de nombreux
paramétres et variables hydrologiques: topographie et morphologie, occupation
du sol, couvertures végétales et neigeuses, états de surface, humidité des sols et
extension des surfaces saturées, températures de surface et flux a I'interface sol-
plante-atmosphére, champs de précipitation,... [van den Griend et Engman,
1985; Engman et Gurney, 1991; Andrieu et al. 1992; Bonn, 1996; Stewart et al.,
1996]. Elles devraient a terme fournir des cartographies répétées d'informations
non plus locales mais déja intégrées a I'échelle du pixel. Il reste cependant
encore beaucoup a faire pour valider in situ ces méthodes indirectes, pour les
combiner a d'autres méthodes d'observation, pour améliorer leur résolution
spatio-temporelle.

Certaines caractéristiques physico-chimiques (température, conductivité
électrique, turbidité,...) et géochimiques (concentrations en éléments majeurs,
éléments traces, substances organiques, isotopes) fournissent depuis longtemps
des traceurs naturels ou artificiels trés utiles pour analyser, qualitativement au
moins, certains aspects des fonctionnements hydrologiques [Hotzl et Werner,
1992] - au prix d'enregistrements, échantillonnages et analyses parfois codteux.

Les variations longitudinales de température, de conductivité électrique,

voire méme de couleur dans un cours d'eau permettent de localiser des

arrivées d'eau latérales diffuses. L'injection localisée de traceurs
chimiques ou colorimétriques est utilisée pour jauger les cours d'eau ou
identifier des cheminements préférentiels (ruissellement diffus,
macropores du sol, circulations karstiques, zones de fissuration) [André,

1960]. Les isotopes naturels stables (°H, '°0) ou radioactifs (°H) liés a

l'eau, mais aussi d'autres isotopes stables (°C, "N, ,...) et radioisotopes

("“C, °Cl, *Rn,.) extrinséques, servent en hydrologie et

paléohydrologie a dater les eaux et identifier leur provenance, estimer les

temps de résidence et les taux de recharge des aquiféres [Fontes, 1976;

Fritz et Fontes, 1980; Maloszewski et al., 1983].

C'est en particulier le cas des méthodes indirectes de décomposition des flux
utilisant des traceurs conservatifs naturels et des modéles de mélange a
I'échelle du bassin ou d'un réservoir. Si un flux global peut étre considéré
comme un mélange d'eaux de qualités différentes, décrites par certaines
caractéristiques physico-chimiques mesurables, la connaissance des qualités
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respectives du flux global et de ces poles de mélange permet d'en déduire une
estimation de leurs proportions dans le mélange. Ceci suppose que les
caractéristiques prises comme traceurs soient conservatives, c'est-a-dire qu'elles
suivent étroitement l'eau dans son déplacement sans réagir avec
l'environnement. N traceurs conservatifs indépendants permettent d'estimer les
contributions de (N+1) pdles (Fig. 8.1).

§'°0 (%) R(m*s™?)
-15.51

-16.5+4
3H
1001

60- R,
30 /Rl‘
— O‘W‘mrm
0 6 12 18 0 6 0 6 12 18 0 6
I 2 | 25 | 2% | 5

Figure 8.1: Exemple de décomposition multitraceur d’'un hydrogramme de crue

[In: Stichler et Herrmann, 1983] : bassin versant du Vernagtbach (A ; 11,4 km2).
Evolution au cours d’une crue de fonte nivo-glaciaire des 3 traceurs conservatifs

indépendants (180, 3H, conductivité électrique o) et des 4 composantes (R;-Ry).

Figure 8.1: Dans cet hydrogramme de crue de fonte nivo-glaciaire, la conductivité électrique &
permet d'identifier la faible contribution R, d'eau de nappe plus minéralisée que les eaux de fonte.
Parmi celles-ci, le Tritium H permet de séparer la contribution R, du glacier (eau trés ancienne
sans tritium), marquant fortement la crue journaliére; et 'Oxygene 180, de distinguer les

contributions R, de la neige récente superficielle plus riche en isotope et Ry des névés alimentant
l'essentiel du débit de base.
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Ce probléme de décomposition se pose pour tous les flux intégraux,
notamment en relation avec les problémes d'environnement dont la solution
nécessite la connaissance non seulement de la quantité des flux mais aussi de
leur qualité, elle-méme trés dépendante des origines et cheminements de I'eau.

Ainsi, les traceurs isotopiques sont utilisés pour estimer les contributions

relatives de la vapeur d'eau d'origine maritime ou continentale dans les

précipitations incidentes [Joussaume et al., 1984] -ce qui pourrait
contribuer a mieux évaluer la part du recyclage local dans l'atmosphére,
augmentant avec la taille du bassin [Eltahir et Bras, 1996]. Ou pour
décomposer le flux global d'évapotranspiration en ses trois composantes

(évaporation de l'eau interceptée ou retenue en surface, évaporation de

l'eau du sol, transpiration par la végétation) [Bariac et al., 1996], ainsi

que pour identifier la profondeur d'extraction de l'eau évapotranspirée

[Le Roux et al., 1995]. Ou pour quantifier et localiser la recharge des

nappes, qui peut selon les endroits et les moments résulter de processus

différents et suivre des cheminements différents [Payne, 1988].

Mais, pour illustrer l'intérét mais aussi les limitations de ces approches, seules
sont présentées ici brievement les différentes méthodes utilisées pour aboutir a une
décomposition des hydrogrammes - c'est-a-dire a la quantification des flux
contribuant au débit des cours d'eau, notamment lors des crues.

Décomposition des hydrogrammes

11 existe différentes techniques [Atkinson, 1978] pour la mesure directe in
situ des flux dans et sur les versants - permettant ainsi d'identifier diverses
contributions possibles au débit, définies alors selon un critére de
cheminement. Ces mesures locales des flux sur un cheminement donné ne
renseignent cependant pas toujours a elles seules sur les processus générateurs,
qui peuvent étre multiples. Elles sont difficiles a étendre ou extrapoler a tout un
bassin pour en déduire une estimation globale de ces contributions. Elles
nécessitent des dispositifs souvent lourds, envisageables seulement dans des
sites-ateliers ou bassins versants de recherche bien suivis. D'ou l'intérét de
méthodes indirectes de décomposition des hydrogrammes de crue donnant des
estimations plus globales.

La méthode de décomposition la plus employée en ingénierie hydrologique
est encore la décomposition graphique de I'hydrogramme de crue, adoptant un
critére de vitesse des contributions [Dubreuil, 1974; Linsley et al., 1982].
Généralement basée sur 'analyse des seuls débits a l'exutoire, elle permet de
séparer trois composantes d'écoulements rapide, retardé et lent au moyen de
critéres empiriques souvent arbitraires - comme I'hypothése d'une décroissance
exponentielle de la vidange des réservoirs contributifs (Fig. 8.2). Peu fondée
scientifiquement, cette méthode peut cependant donner des indications utiles,
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notamment lorsque d'autres informations (courbes de récession, piézométrie a
proximité du cours d'eau,...) sont disponibles pour introduire dans cette analyse
des contraintes permettant d'en limiter l'arbitraire. Séduisante par sa simplicité,
l'assimilation sans précaution de ces trois composantes aux ruissellement de
surface, écoulement hypodermique dans les sols et drainage des nappes a
considérablement géné l'intégration en hydrologie des résultats des recherches
sur les processus, qui avaient trés vite conduit - notamment a l'aide dé traceurs -
a remettre en cause la validité de cette assimilation dans de nombre cas.
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Figure 8.2: Décomposition graphique d’un hydrogramme de crue
[In: Linsley et al., 1982].

Figure 8.2: Ce schéma en échelles semi-logarithmiques illustre la décomposition d'un
hydrogramme de crue en plusieurs composantes additives, distinguées selon un critére de rapidité

de leur. réponse aux précipitations (mesurée par leurs pentes K. de montée et de récession).
Malgré le caractére quelque peu arbitraire de ce découpage, il apparait acceptable et utile tant que
ces composantes ne sont considérées que comme écoulements rapide, retardé et de base. Par
contre, l'assimilation qui y est faite de chaque composante & un type de processus donné
(ruissellement de surface / surface runoff; écoulement hypodermique / interflow, écoulement de
nappe / groundwater) est beaucoup plus problématique, puisque par exemple les écoulements
rapides de crue ne correspondent pas forcément a du ruissellement.
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Les résultats les plus novateurs ont été trouvés depuis les années 1970 avec les
traceurs isotopiques associés naturellement (180, deutérium 2H) ou artificiellement
(tritium 3H) 2 l'eau [Buttle, 1994]. La composition isotopique des précipitations
présente souvent une forte variation selon les saisons mais aussi selon les épisodes
pluvieux, voire au cours d'un épisode. Ces variations peuvent étre largement
tamponnées par mélange dans des réservoirs importants comme les nappes ou les
sols. Si les compositions isotopiques de I'eau des pluies, des nappes, des sols et des
cours d'eau sont connues, des modeles de mélange simples permettent d'estimer les
proportions respectives dans les débits d'eau "nouvelle" précipitée (new ou event
water) et d'eau "ancienne" préstockée (old ou pre-event water) tout au long d'une
crue [Rodhe, 1987; Hubert, 1989). Fondée sur un critére d'origine temporelle des
contributions (I'ancienneté relative de I'eau dans le bassin), cette décomposition
isotopique a permis de montrer que nombre de crues comportent une contribution
importante, voire prédominante, d'eau "ancienne". (Fig. 8.3) [Crouzet et al., 1970;
Loye-Pilot, 1990; Sklash, 1990].
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Figure 8.3: Exemple de décomposition isotopique d’un hydrogramme de crue
[In: Crouzet et al., 1970] : bassin versant des Blaves (F; |5 km?). Tritium *H .
Q : débit total. g, : contribution de I'eau "ancienne" i la crue.

Figure 8.3: Dans cette décomposition isotopique pionniére, la concentration en Tritium 3H
nettement plus faible dans la pluie de 31 mm que dans le débit de base a permis de mettre en
évidence une contribution largement majoritaire a la crue d'eau "ancienne", déja présente dans les
nappes et les sols du bassin avant cet épisode pluvieux. Retrouvé depuis lors dans de trés
nombreux cas, ce type de résultat a conduit a réviser les conceptions classiques antérieures, ol les
crues sont générées essentiellement par le ruissellement de I'eau de pluie.
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Amorcée aussi depuis longtemps [Pinder et Jones, 1969; Pilgrim et al., 1979;
Anderson et Burt, 1982], l'utilisation d'autres traceurs physico-chimiques ou
chimiques conservatifs est en plein développement pour décomposer les
hydrogrammes - avec par exemple la méthode EMMA "End-Member Mixing
Analysis" [Christophersen et al., 1990; Hooper et al., 1990]. La décomposition
géochimique suppose l'existence dans le bassin de plusieurs réservoirs (sol,
nappe,...) aux compositions chimiques suffisamment constantes pour leur servir de
signatures géochimiques (geochemical fingerprints). Dans des diagrammes de
mélange, les variations de concentration de certains éléments a I'exutoire peuvent
alors s'avérer bornées par les concentrations de ces pdles stables: ceci permet
d'estimer les contributions respectives de ces pdles tant au cours d'une crue que
sur 'année (Fig. 8.4). Fondée sur un critére d'origine spatiale des contributions
(les réservoirs sources), cette décomposition géochimique ouvre de treés
intéressantes perspectives, en utilisant & des fins hydrologiques une information
hydrochimique déja disponible dans de nombreuses études environnementales.

 Nécessitant des informations isotopiques et géochimiques détaillées

coliteuses a obtenir en routine, s'appuyant sur des hypothéses simplificatrices
fortes parfois peu réalistes (nombre, nature et homogénéité spatio-temporelle
des poles de mélange retenus a priori; conservativité et indépendance des
traceurs choisis), supposant un contraste suffisant entre les pdles de mélange,
fournissant dans tous les cas une solution numérique dont les valeurs s'avérent
trés sensible aux pas d'échantillonnage temporel et spatial, les méthodes de
décomposition par traceurs donnent des résultats difficiles a valider sur le
terrain et assortis souvent d'une large incertitude [Bazemore et al., 1994]. Leur
amélioration passe par la caractérisation de ces variabilités et leur prise en
compte dans des modéles de mélange moins simplistes. Elle passe aussi par
l'usage d'un plus grand nombre de traceurs indépendants, afin de mieux adapter
le nombre de péles a la réalité étudiée et surtout de réduire, par une certaine
redondance entre traceurs, le probléme de non-unicité des décomposition
numériquement acceptables.

Ces méthodes fournissent néanmoins déja des éclairages spécifiques
complémentaires et trés utiles sur le fonctionnement hydrologique d'un bassin:
elles renseignent notamment sur l'origine spatio-temporelle des flux - mais pas
directement, 2 elles seules, sur les processus et cheminements correspondants.

Montrant clairement que les crues comportent dans de trés nombreux cas une
contribution importante d'eau "ancienne" souterraine, déja présente dans les sols
et les nappes et poussée par l'eau "nouvelle", elles ont remis fondamentalement
en cause les conceptions classiques de crues constituées essentiellement d'eau
nouvelle ruisselante. Mais ces décompositions par traceurs ont longtemps fait
l'objet de polémiques, jusqu'a ce que soient identifiés les processus capables de
mobiliser rapidement cette eau souterraine lors d'une crue (cf. Fig. 4.2b).
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Figure 8.4: Exemple de décomposition hydrogéochimique des hydrogrammes par la
méthode EMMA "End-Member Mixing Analysis" [In: Hooper et al., 1990]: bassin

versant de Panola Mountain (VA, USA; 0.41 kmz). (@): identification des 3 pdles (nappe,
versant, horizon organique) sur un diagramme de mélange SO‘Z‘_ /Alcalinité.
b): décomposition résultante en 3 composantes de 'hydrogramme annuel, 1987-88.

Figure 8.4: Les eaux a l'exutoire d'un bassin peuvent souvent étre considérées comme un
mélange, en proportions variables au cours du temps, d'eaux provenant de différents réservoirs
ayant des signatures géochimiques stables et contrastées. Le suivi hydrogéochimique des eaux
tant & l'exutoire que dans ces réservoirs permet de quantifier leurs contributions respectives, avec
une incertitude qui reste néanmoins encore trés large. (a): dans des diagrammes géochimiques
binaires associant des ¢léments chimiques supposés suffisamment conservatifs, les variations de
concentrations en ces éléments des eaux prélevées a l'exutoire (1 point par échantillon)
s'inscrivent pour I'essentiel dans des triangles dont les 3 sommets s'avérent correspondre aux eaux
de 3 réservoirs (nappes/groundwater, horizons minéraux des versants/hillslope, horizons
organiques/organic) aux concentrations beaucoup moins variables: chaque échantillon apparait
ainsi comme un mélange d'eaux provenant de ces 3 pdles de mélange. (b): des modeles de
mélange simples permettent alors de quantifier I'évolution des contributions relatives de ces 3
poles au débit a I'exutoire, trés variables selon les saisons et les conditions hydrologiques.
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La décomposition des hydrogrammes de crue a ainsi été abordée par des
approches trés différentes, aboutissant souvent a des résultats apparemment
contradictoires - sources de confusion et de polémiques inutiles, faute d'une
clarification suffisante et d'une formalisation unifiée. Identifiant des volumes
et non des processus, toutes ces méthodes butent sur la difficulté
fondamentale de "déconvoluer" a partir d'une information limitée une réalité
complexe, ol circulent des eaux trés différentes par leur cheminement, leur
qualité et leur ancienneté relative. Le probléme essentiel vient d'une
interprétation souvent abusive en termes génétiques des composantes
identifiées en termes de cheminement, de vitesse ou d'origine spatio-
temporelle selon la méthode utilisée: plusieurs combinaisons de processus et
de facteurs pouvant a priori aboutir au méme résultat, il n'est généralement
pas possible d'identifier avec certitude la combinaison réelle a partir d'une
seule méthode.

Analysant la méme réalité selon des points de vue et criteres différents, ces
méthodes aboutissent 4 des résultats qui ne sont pas directement comparables,
mais qui sont complémentaires. Comme I'ont déja suggéré Sklash et Farvolden
[1979], Christophersen et Neal [1990] et Bonell et Fritsch [1997], c'est par la
combinaison de ces approches que pourra étre enrichie et unifiée une
théorie générale de la genése des flux, en associant des informations
hydriques, hydrologiques, isotopiques, géochimiques pour contraindre
davantage les interprétations et réduire ce probléme de non-unicité.

8.3. Variabilité, représentativité et transposabilité

Le caractére a la fois fortement organisé et aléatoire des variabilités
observées tant dans les bassins que dans les forgages, et la complexité résultante
trés dépendante des échelles d'observation restent encore malgré tout difficiles a
apprécier et analyser dans 'état actuel des connaissances.

e C'est probablement par une approche plus génétique de I'organisation d'un
bassin, largement héritée de conditions passées, que des critéres
typologiques vraiment pertinents pourront étre définis pour le découper en
unités relativement homogénes dans leur fonctionnement hydrologique. Il en
est de méme pour l'analyse du régime des forgages.

e C'est probablement par des échantillonnages plus denses et étendus que
pourront étre estimées les variabilités intra-unité ou intra-saisonnicre,
largement aléatoires: une meilleure précision est nécessaire sur les
distributions statistiques - et notamment sur les valeurs extrémes, toujours

Y

dangereuses a extrapoler ou a négliger, compte tenu de leur influence
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souvent majeure sur les cheminements préférentiels et les événements
exceptionnels.

Ceci rend particulierement difficile la comparaison des fonctionnements
hydrologiques dans différents milieux et/ou a différentes échelles et la recherche
de similitude.

A 1'échelle du bassin versant, l'approche dynamique et systémique a déja
permis de définir certains indices a bases physiques permettant, moyennant des
hypotheses simplificatrices, de caractériser la similitude et la variabilité de
certains aspects du fonctionnement hydrologique au sein d'un bassin. C'est par
exemple le cas des indices d'humidité, combinant en chaque point des
caractéristiques topographiques et hydrodynamiques pertinentes: les points de
méme indice sont hydrologiquement similaires, et la fonction de distribution de
l'indice au sein du bassin résume la variabilité interne des conditions
d'écoulement et de saturation [Beven et Kirkby, 1979]. Déja employés dans
toute une classe de modeles, de tels indices de similitude hydrologique restent a
trouver a l'échelle régionale pour caractériser globalement la variabilité entre
bassins, méme si l'analyse descriptive des régimes donne déja des indications
typologiques trés utiles sur leur similitude [Gustard et al., 1989; Oberlin, 1997].

‘Enfin, le "changement d'échelle" - c'est-a-dire le transfert d'information
d'une échelle a l'autre, par agrégation ou désagrégation (upscaling,
downscaling) - est une question encore loin d'étre résolue en hydrologie,
comme dans de nombreux domaines connexes [Sivapalan et Kalma, 1995].
Les théories disponibles sur les flux (ruissellement, transfert en milieu
poreux, évapotranspiration) ont été établies pour des échelles spatio-
temporelles fines, sur des milieux idéaux continus et homogenes, alors que le
milieu naturel apparait comme trés hétérogéne et ce, sur une large gamme
d'échelles (Fig. 8.5). Il n'est pas démontré que ces théories développées a
'échelle locale puissent vraiment s'appliquer telles quelles aux échelles
régionale et continentale auxquelles se posent les problemes de gestion
intégrée des ressources en eau ou de "changements globaux": la forte non-
linéarité des systemes hydrologiques rend problématique 1'estimation a priori
de "paramétres équivalents”, intégrant a ces échelles les variabilités locales.

Les grandeurs pertinentes et les formulations théoriques pour décrire un
phénomeéne ne sont probablement pas les mémes selon les échelle spatio-
temporelles. Malgré la complexité des fonctionnements, il est possible que se
produise a chaque échelle une certaine émergence de nouveaux concepts et
propriétés, qu'il s'agit alors d'identifier.
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Figure 8.5: Définitions relatives aux échelles spatio-temporelles des hétérogénéités,
processus et mesures [d’aprés Bloschl et Sivapalan, 1995].
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C'est par exemple le cas des courbes de tarissement non influencé,
intégrant a 1'échelle mégascopique du bassin toute la variabilité des
transmissivités hydrauliques locales, elles-mémes intégrant a 1'échelle
macroscopique la complexité présente a I'échelle microscopique du pore.

Il se pourrait aussi que, au moins dans des régions suffisamment
homogénes, un minimum de variabilité ou un début de stationnarité spatiale
apparaisse au dela d'une taille critique de bassin - probablement de l'ordre de
quelques km’ mais variable selon les milieux (Fig. 8.6). A partir de ce seuil,
'hétérogénéité présente aux tailles inférieures n'interviendrait plus que de
fagon statistique dans les fonctionnements et pourrait étre prise en compte
implicitement par une simple paramétrisation - 1'hétérogénéité associée aux
tailles supérieures restant représentée explicitement a l'aide de mosaiques
d'unités hydrologiques supposées homogenes. C'est a 1'échelle des petits
bassins que la complexité et 'hétérogénéité semblent maximales et les plus
difficiles a caractériser et a prendre en compte dans des modeles: un certain
lissage des variabilités et des non-linéarités semble souvent intervenir quand
la taille du bassin augmente.

Ces limitations rendent difficiles a apprécier la représentativité des
bassins et la transposabilité des résultats (d'un bassin a I'autre, d'un milieu a
l'autre, d'une période a l'autre, d'une échelle a l'autre). Faute de bons criteres
de similitude hydrologique pour définir tant la similarité¢ entre deux bassins
que la représentativité d'un bassin dans une région donnée, 'approche globale
et empirique initialement utilisée avec les bassins représentatifs a rendue
souvent difficile la transposition de leurs résultats. C'est que les propriétés
d'émergence spatiale ou temporelle des systemes hydrologiques semblent
limitées, du fait de leur complexité, de leur grande variabilité spatio-
temporelle, et de leur comportement fortement non-linéaire et hystérétique
[de Marsily, 1990]. Ce qui est alors transposable, ce ne sont plus les résultats
quantitatifs obtenus pour un bassin donné, souvent trop spécifiques, mais
plutdt les clés de lecture et d'analyse qui y ont été trouvées pour identifier les
processus et paramétres dominants et formaliser les interactions et leurs effets
- et qui, elles, peuvent avoir une portée plus générale [Ambroise, 1994].
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Figure 8.6: Essai d'identification d’'une "Aire Elémentaire Représentative”

(REA ; [Wood et al., 1990]) [d'aprés Woods et al. 1995] : bassin versant de Lewis River
(NZ; 524 kmz). (@): localisation des points de jaugeage. (b): pour 4 dates, variations des
débits spécifiques normalisés. (C): pour 4 dates, variations des écarts-types des débits
spécifiques normalisés pour 8 classes de taille de sous-bassin - la droite représente la
variation théorique pour un milieu aléatoire stationnaire. Les débits négatifs correspondent
A des pertes par infiltration entre 2 points de jaugeages.

Figure 8.6: Dans ce bassin versant montagneux forestier trés incisé dans des grauwackes et a
climat montagnard trés humide, les débits ont été jaugés a 4 reprises en 24 points du réseau
hydrographique, délimitant par combinaison 48 sous-bassins. Pour les rendre tous comparables,
les débits spécifiques ont été normalisés par rapport aux débits a I'exutoire général. La variabilité
spatiale des débits pour les 4 dates de jaugeages diminue rapidement quand la taille du bassin
augmente, et semble rester constante au deld de quelques km’ - au moins dans la gamme de
surfaces échantillonnée. Significativement plus rapide que celle correspondant au simple effet
d'une intégration spatiale croissante d'un milieu aléatoire stationnaire, cette forte baisse de
variabilité semble étre liée aux effets hydrologiques de l'organisation spatiale a I'échelle fine du
bassin: en dega de ce seuil, l'organisation interne influe directement sur le fonctionnement
hydrologique; au dela, elle ne jouerait plus que statistiquement.

102



9

CONCLUSIONS

Ainsi, tout bassin versant apparait comme un systéme ouvert, dont le
fonctionnement en réponse aux forgages atmosphériques conduit - en relation
avec les apports d'énergie - & une certaine redistribution temporelle (décalage,
étalement, amortissement) et spatiale (verticale, latérale) des apports d'eau,
tendant a concentrer l'eau en certaines zones, le long de certains cheminements.
Ces réponses sont controlées par le caractére a la fois organisé et aléatoire des
forgages et du bassin: les apports d'énergie sont plutot périodiques (jour, année),
les apports d'eau plutdt épisodiques. Quant au systéme bassin versant, il est
constitué, tant en surface qu'en profondeur, d'unités spatiales ayant des
fonctions  hydrologiques  différentes mais présentant d'importantes
hétérogénéités internes. Le fonctionnement actuel d'un bassin dépend ainsi
indirectement de conditions (paléo) climato-hydrologiques trés différentes,
puisque cette organisation résulte d'une dynamique a treés long terme sous
I'action de nombreux processus géomorphologiques, pédologiques, écologiques
et, plus récemment, anthropiques - ou se trouvent couplés les cycles d'eau,
d'énergie et de matiére: un bassin versant garde la mémoire du passé.

Ces réponses sont trés variables, tant pour un méme bassin selon son état
hydrique que d'un bassin & l'autre selon leurs caractéristiques physiographiques.
Méme s'il n'est pas sir que puissent étre définis des criteres de similitude
hydrologique suffisamment généraux pour apprécier la représentativité d'un
bassin, une approche dynamique et systémique a déja permis de progresser dans
l'analyse de la complexité des fonctionnements hydrologiques. Les principaux
cheminements et processus hydrologiques, les larges gammes de leurs échelles
de temps et d'espace caractéristiques, les seuils, forces et facteurs en jeu, ont été
identifiés - grice notamment a la mise au point de nouvelles méthodes (de
mesure, de tragage). De nouveaux concepts, facilement transposables a d'autres
flux, ont été introduits: "offre du milieu" et "demande extérieure" (de stockage,
de transfert), "zones et périodes actives ou contributives variables". Ces acquis
fournissent des clés de lecture et d'analyse facilitant dans chaque cas l'analyse
des interactions fonctionnelles, spatiales et temporelles intervenant dans
l'intégration complexe réalisée au sein d'un bassin, et notamment I'identification
des processus et facteurs dominants (ou de leurs combinaisons dominantes).
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Loin de pouvoir étre considéré comme un tout indifférencié au
fonctionnement linéaire - comme le supposent encore, plus ou moins
implicitement, de nombreuses méthodes d'ingénierie hydrologique - un bassin
versant apparait ainsi comme un systéme dynamique fortement non-linéaire
(par dépendance des conditions initiales, dynamique des zones contributives,
effets de seuils, interdépendance des paramétres) et de ce fait souvent tres
sensibles aux valeurs extrémes des forgages ou des paramétres: un événement
rare par la quantité ou l'intensité des apports, une petite zone ou les parametres
dominants ont des valeurs extrémes peuvent avoir une contribution trés
importante au fonctionnement, sans commune mesure avec leur extension
temporelle ou spatiale faible. D'ot, dans 1'étude des fonctionnements et régimes
hydrologiques, le danger d'une prise en compte des seules moyennes
temporelles et/ou spatiales, ne donnant aucune information sur la distribution
statistique réelle et sa répartition spatio-temporelle.

C'est notamment le cas pour les moyennes spatio-temporelles fréquemment
utilisées en hydrologie pour caractériser et comparer les flux a l'exutoire, aussi
bien d'eau (mm/an) que de matiere (km*an). Une méme valeur de flux moyen
peut tout aussi bien provenir d'un flux moyen continu sur toute l'année et
généralisé sur le bassin que d'un flux beaucoup plus intense mais tres
épisodique et localisé - dont la gravité se trouve alors masquée en le rapportant
a la superficie totale du bassin et a I'année entiére. Ce probléme d'interprétation
des flux moyens, et la conception sous-jacente du fonctionnement hydrologique
d'un bassin versant, ont des implications importantes, non seulement théoriques
mais aussi opérationnelles. S'il s'agit d'aménager le bassin pour limiter les effets
néfastes de ces flux ou en accroitre les effets positifs, I'interprétation faite de son
fonctionnement conditionne la nature des mesures a prendre (traiter tout le
bassin un peu et/ou en permanence, ou seulement une partie beaucoup et/ou
rarement?), mais leur efficacité dépendra du réalisme de cette interprétation.

Ainsi, méme s'il reste encore beaucoup 2 faire pour répondre pleinement a la
question initiale des "chemins de I'eau”, les travaux interdisciplinaires menés
depuis une trentaine d'années, notamment sur des bassins versants de recherche
emboités, ont permis de bien progresser dans la compréhension des
fonctionnements hydrologiques. Un résultat fondamental, notamment pour les
problématiques environnementales, est qu'un méme flux peut étre généré par
plusieurs processus, qu'un méme processus peut concerner des eaux d'ages
et de qualités différents, qu'un méme type d'eau peut suivre plusieurs
cheminements, et qu'en conséquence la qualité de 1'eau peut évoluer tout au
long de son transit dans un bassin.
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Partie 2:
La Modélisation Hydrologique






10

INTRODUCTION

La premiére partie s'est attachée a présenter I'état des connaissances sur le
fonctionnement hydrologique des petits bassins versants, et 2 montrer que la
complexité et la diversité des fonctionnements observés peuvent s'analyser et
s'interpréter & l'aide de "clés de lecture" relativement simples, issues d'une
approche systémique et dynamique.

Pour représenter cette réalité complexe, un formidable effort de
développement de modéles mathématiques a été réalisé depuis une trentaine
d'années, grandement favorisé par le développement concomitant des moyens
informatiques. L'analyse des nombreuses synthéses bibliographiques qui leur
ont été consacrés [SHF, 1971; Clarke, 1973; Ambroise et al., 1982; Haan et al.,
1982; Anderson et Burt, 1985; Morel-Seytoux, 1989; Bowles et O'Connell,
1991; Singh, 1995] permet d'évaluer les succés obtenus mais aussi les progres
restant a faire pour incorporer ces connaissances et concepts nouveaux dans les
modeles hydrologiques.

Cette deuxieéme partie porte spécifiquement sur les modéles permettant de
simuler par des chroniques événementielles ou continues tout ou partie du cycle
de l'eau a I'échelle du bassin versant. Elle n'analysera donc pas les modéles plus
synthétiques de I'hydrologie statistique. Elle évoquera a peine les modéles
portant sur un seul processus ou compartiment hydrologique, ou ceux
concernant le bilan hydrique a I'échelle stationnelle, ou ceux (bien moins
nombreux) portant sur le couplage avec les flux d'énergie ou de matiere
(sédiments, solutés, biomasse). Beaucoup des points abordés ici ont cependant
une portée trés générale.

Apres une présentation des grands types de modéles, de leurs avantages et
limitations respectifs et de leurs conditions d'utilisation, cette partie analyse les
probléemes rencontrés dans leur élaboration et leur application, et indique
certaines pistes actuellement suivies ou envisagées pour les résoudre. Les
équivalents en anglais de certains termes sont indiqués en "italique".






11

MODELES HYDROLOGIQUES

Pour tenter d'y voir plus clair dans le foisonnement souvent trés redondant de
modeles hydrologiques - il y a presqu'autant de modéles que d'hydrologues - il est
utile d'en définir les grands types, avant de préciser et comparer certaines de leurs
caractéristiques pouvant servir comme critéres dans le choix d'un modeéle.

11.1. Typologie de modéles

En tant qu'interprétation orientée de la réalité, décrite d'un certain point de
vue et en fonction d'un certain objectif, tout modéle mathématique résulte
d'une interaction complexe entre la réalité et le modélisateur, introduisant de
nouvelles approximations de la réalité a chaque stade de la modélisation:
perception du phénomeéne, formalisation en un cadre conceptuel, traduction en
un logiciel. D'oti son caractére doublement relatif, dépendant tout 4 la fois de la
Justesse des conceptions et hypothéses sur lesquelles il repose et de l'objectif
poursuivi. D'ou aussi la nécessité, trop souvent oubliée, d'expliciter clairement
tant.le point de vue que l'objectif adoptés, ainsi que les choix, hypotheéses et
approximations qui en découlent, de fagon a pouvoir définir les limites de son
domaine de validité et donc de son champ d'application.

Aussi ne faut-il pas trop s'étonner de la multiplicité et de la diversité des
modeles possibles pour un méme objet d'étude. Chaque type de modele fournit
une image plus ou moins simplifiée de la réalité, a ses avantages et ses limites
propres et donc son domaine d'application privilégié. C'est particulierement le
cas en hydrologie, ou sont multiples tout a la fois:

e les points de vue, faute de théories suffisamment unifiées pour fournir un
cadre conceptuel unique, mais aussi du fait de la complexité des systémes;

© les objectifs, qui recouvrent une trés large gamme [O'Connell, 1991]: depuis
ceux de l'ingénierie hydrologique (gestion, prévision, aménagement de
ressources en eau), qui ont en fait orienté l'essentiel du développement des
méthodes pour décrire les séries de données mesurées et générer des séries
de données synthétiques; jusqu'a ceux de la recherche hydrologique,
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cherchant 4 comprendre les mécanismes et les fonctionnements a différentes
échelles, 4 tester des hypothéses et & dégager des concepts et des lois.

Pour caractériser et comparer les modeles afin de les choisir au mieux pour
chaque application, il est utile de les classer selon plusieurs criteres
complémentaires - avec une terminologie encore quelque peu fluctuante et pas
toujours exempte d'ambiguite, ce qui entretient une certaine confusion:

o modtles déterministes ou stochastiques, selon la nature de leurs variables et
paramétres et/ou de leurs relations; -

e modeles empiriques ou physiques (ou théoriques; "physically-based
models"), selon la nature des relations utilisées; avec la classe intermédiaire
des modéles conceptuels (ou paramétriques - termes bien ambigus),
reposant sur une certaine conceptualisation du fonctionnement du systeme
mais faisant intervenir des relations empiriques pour le décrire;

e modeles globaux ("lumped models") ou spatialisés (ou a discrétisation
spatiale; "spatially-distributed models"), selon que l'unité spatiale de base
dans les équations est l'ensemble du bassin ou chacun de ses points; avec la
classe intermédiaire des modeles semi-spatialisés ("semi-distributed
models") ou le bassin est découpé en sous-unités supposées homogenes et
considérées chacune globalement;

e modeles cinématiques (descriptifs) ou dynamiques (explicatifs), selon que
I'évolution temporelle est simplement décrite ou mise aussi en relation avec
les forces qui la causent.

11.2. Modéles empiriques globaux

Il y a tout d'abord les modeles empiriques classiques, visant a caractériser
globalement les relations pluies-débits par des traitements de séries
chronologiques a partir d'approches soit déterministes, soit stochastiques
[Clarke, 1994]: c'est par exemple le cas des modeles régressifs, des modeles
non-linéaires "a réseaux de neurones" ou des méthodes basées sur les fonctions
de transfert - comme I'hydrogramme unitaire [Jakeman et Whitehead, 1996] ou
la DPFT [Duband et al., 1993].

Ces modéles ont en commun de ne faire appel qu'aux seules variables
d'entrée et de sortie d'un bassin, sans faire intervenir de données sur sa nature
physique: le bassin y est considéré comme une boite noire (blackbox). Méme
s'ils permettent d'estimer certaines valeurs caractéristiques de la réponse du
bassin (vitesses de transfert, temps de résidence,...), ils s'appuient sur des
fonctions et paramétres globaux sans grande signification physique ou non
directement reliables 3 des propriétés mesurables, donnant une description
purement mathématique et numérique du fonctionnement du bassin.
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Les modeles empiriques globaux (lumped empirical blackbox models) sont
trés utiles et utilisées en ingénierie hydrologique: simples a4 mettre en ceuvre,
donnant de bonnes simulations avec trés peu de paramétres, ils suffisent pour
bien des applications liées aux ressources en eau. Trés dépendants des données
utilisées pour les établir, ces modeles sont cependant dangereux a utiliser en
dehors de ce domaine d'observation, tant en extrapolation pour le méme bassin
(événements extrémes), qu'en transposition soit 4 un autre bassin similaire, soit
au méme bassin modifié (impact d'un aménagement). Nombre d'entre eux
s'appuient sur la théorie des systémes linéaires, peu adaptée - 3 moins d'une
linéarisation par partie - a la forte non-linéarité des réponses hydrologiques. Et
surtout, ils ne conviennent pas du tout & l'analyse du fonctionnement interne
d'un bassin et sont donc de peu d'utilité pour la recherche a cette échelle. Il n'en
sera plus question dans ce qui suit.

11.3. Modéles conceptuels globaux

Les recherches menées sur de nombreux bassins ont conduit 4 considérer
tout bassin versant comme un systéme complexe, dans lequel les précipitations
se répartissent entre plusieurs niveaux de stockage temporaire en interaction
(végétation, surface, sol, nappe, cours d'eau), avant de retourner dans
l'atmosphere par évapotranspiration ou d'étre évacuées hors des limites du
bassin par écoulement dans les cours d'eau et les nappes (Fig. 11.1).

Cette représentation d'un bassin comme un assemblage de réservoirs
interconnectés a permis 1'émergence dans les années 1960 d'une classe de
modeles dits "conceptuels” ou " a réservoirs" ("conceptual " ou "explicit soil
moisture accounting" models). C'est par exemple le cas du modéle SWM de
Stanford a 8 réservoirs et 27 paramétres [Crawford et Linsley, 1966] ou plus
récemment du modéle GR3J a 3 réservoirs et 3 paramétres [Edijatno et Michel,
1989] et de ses versions plus récentes et complexes GR4J [Makhlouf, 1994] ou
GRHUM [Loumagne et al., 1996]. :

Dans ces modeles, chaque réservoir est décrit par 1 variable (le niveau d'eau) et
2 types de paramétre (les niveaux et coefficients de vidange des orifices), et son
fonctionnement par 2 types d'équations [Roche, 1971] (Encadré 1 1.1):

* une équation de bilan assurant la conservation de l'eau dans le réservoir en
reliant ses variations de niveau aux flux entrants et sortants,

* une loi de vidange pour chaque orifice, dont le débit est généralement
considéré comme une fonction puissance du niveau - avec le cas particulier
tres utilisé des réservoirs linéaires pour lesquels le débit est simplement
proportionnel au niveau, et le tarissement une fonction exponentielle
décroissante du temps.
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Figure 11.1: Représentation systémique du cycle de I'eau dans un bassin versant:
organigramme du modéle conceptuel global SWM [d'aprés Curlin, 1970].

Figure 11.1: Tous les modeles co:

nceptuels s'appuient sur une représentation de ce type, méme si

le nombre des réservoirs, le réseau de leurs connexions, la nature des fonctions de stockage et de
vidange, et le nombre des paramétres utilisés peuvent varier dans chaque cas.
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Connaissant le niveau initial des réservoirs et les forcages atmosphériques
(précipitations, évapotranspiration potentielle, ...) & chaque pas de temps, il est
alors possible, de proche en proche, de simuler I'évolution des niveaux et des
flux échangés et donc des flux sortants du bassin (débits a l'exutoire,
évapotranspiration réelle,...) (Fig. 11.2).

S'appuyant sur un cadre conceptuel (seuils fonctionnels, valeurs
caractéristiques) issu de l'approche systémique du fonctionnement des bassins
versants, permettant de simuler toutes les composantes du cycle de l'eau
(évapotranspiration, recharge et contribution des nappes, stockage hydrique) et
non plus seulement les débits, ces modéles globaux (lumped models) se sont
avérés simples a utiliser et utiles pour synthétiser l'information
climatohydrologique disponible sur un bassin et simuler I'évolution conjcinte
des réserves dans chaque compartiment.

Les limites de ces mod¢les sont cependant nombreuses:

¢ l'analogie avec le fonctionnement de réservoirs interconnectés reste bien sir
une représentation grossiere du fonctionnement réel d'un bassin: les relations
de vidange utilisées sont empiriques et le plus souvent arbitraires;

e méme s'ils peuvent s'interpréter conceptuellement, les parametres utilisés
sont généralement sans grande signification physique: n'étant ni mesurables,
ni corrélables a des caractéristiques mesurables du bassin; ils ne peuvent étre
estimés que par calage du modele sur des débits mesurés;

o utilisant des paramétres globaux ou moyens pour décrire le bassin et ses
différents compartiments, ils ne permettent pas de tenir compte directement
de son hétérogénéité et de sa structure, ni donc d'analyser leur influence sur
son fonctionnement.

De ce fait, ils sont peu adaptés a la résolution de nombreux problémes: par
suite de leur calage généralement sur les seuls débits, leur simulation des autres
variables hydrologiques est affectée d'une large incertitude - ce qui rend difficile
le couplage avec d'autres flux; et ce calage étant relatif & un bassin donné dans
un état donné, ils sont également inadéquats pour évaluer l'impact hydrologique
d'un aménagement ou pour simuler un autre bassin non jaugé.

11.4. Modéles conceptuels semi-spatialisés

Les modeles conceptuels semi-spatialisés (semidistributed conceptual
models) représentent un grand progres sur ces modeles globaux quand il s'agit
d'analyser le fonctionnement interne d'un bassin.
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Figure 11.2: Le modéle GR4Ja été congu de fagon a simuler les débits a l'exutoire avec le
minimum de paramétres de calage. Il fonctionne au pas de temps journalier. (a): GR4J comporte
seulement 2 réservoirs (i) 1 réservoir sol, dont le taux de remplissage contrdle la partition entre
l'eau gravitaire et I'eau de rétention qui l'alimente, ainsi que I'évapotranspiration qui n'affecte que
ce réservoir, (i) 1 réservoir de routage par ou transite 90% de l'eau gravitaire apres
transformation par un hydrogramme unitaire; et dont le tarissement suit une loi de vidange d'ordre
5, les 10% restants rejoignent directement l'exutoire aprés transformation par un autre
hydrogramme unitaire, reprenant le précédent avec une symétrie. Les 4 parametres du modele
sont les 2 capacités maximales A et B des réservoirs, la constante de temps C des 2
hydrogrammes unitaires et un paramétre D contrdlant le sens et l'intensité des échanges nappes-
rivicres, modulés aussi par les taux de remplissage des 2 réservoirs. Arbitrairement mais
soigneusement choisies de fagon a bien simuler numériquement le comportement "moyen" des
bassins frangais, ces fonctions de partition, de routage et de vidange représentent des hypotheéses
fortes sur le fonctionnement du bassin, difficiles a vérifier dans chaque cas. Comme on le voit en
(b), ce modele - déja testé avec de bons résultats sur de nombreux bassins - semble convenir,
apres calage, pour simuler les débits de tels bassins "moyens". I semble moins performant pour
des bassins moins conformes aux hypothéses faites, et ne permet pas vraiment de bien simuler les
autres composantes (ETR, recharge de nappe,...) du cycle de I'eau dans un bassin versant.

Un maillage systématique ou un découpage plus physique ou naturaliste
discrétise le bassin en unités spatiales considérées comme homogénes et se
vidant les unes dans les autres d'amont en aval. C'est chaque unité, et non plus
le bassin globalement, qui est représentée par un assemblage de réservoirs
interconnectés (Fig. 11.3). Ceci permet de tenir compte de la répartition spatiale
des facteur du milieu et des forgages atmosphériques, et donc des zones actives
et contributives, de suivre la genése et la propagation des débits a l'intérieur du
bassin, de simuler a chaque pas de temps des cartes des stocks dans chaque
réservoir ou des flux qulils échangent, et de prendre en compte toute
modification localisée ou non (Fig. 11.4). C'est par exemple le cas du modele
CEQUEAU-ORSTOM [Girard et al,, 1972; Morin et al, 1981] ou plus
récemment du modele SLURP [Kite, 1995].

Cette bien meilleure prise en compte de la structure du bassin se paie par une
mise en ceuvre beaucoup plus lourde que pour les modeles globaux, du fait de la
discrétisation a réaliser et du nombre de données bien plus important a collecter
et manipuler. De plus, restant des modeles a réservoirs, ils en gardent les autres
limites: les paramétres et relations utilisés n'ayant souvent pas grand sens
physique, il s'agit 1a encore d'une représentation, si détaillée soit-elle, du
fonctionnement interne d'un bassin, et non pas d'une explication.

11.5. Modéles physiques spatialisés

Les modeles physiques spatialisés (physically-based, spatially-distributed
models) s'appuient sur les progrés récents de Ihydrodynamique et de
I'écophysiologie pour représenter et expliquer le fonctionnement du systéme étudié.
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Figure 11.2: Exemple de modéle conceptuel global: le modéle GR4J [In: Makhlouf,
1994]. (a): organigramme. (b): application au bassin de Bar-sur-Seine (F; 2340 kmz).
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Figure 11.3: Un des pionniers de ce type, le modele CEQUEAU-ORSTOM a été testé avec de
bons résultats sur un grand nombre de bassins, de tailles et de milieux trés variés. (a): comme le

montre cet exemple du bassin de I'Oued Ghorfa (Mauritanie; 1120 km2) 3 mailles de 4 km, il
repose sur une discrétisation en mailles carrées - chacune pouvant étre subdivisée en sous-mailles
homogénes: & chaque sous-maille sont associés le numéro de la maille qui la draine et le type
d'unité physiographique auquel elle appartient. (b): la redistribution de I'eau’en chaque maille est
simulée a l'aide d'un petit nombre de réservoirs et paramétres, faciles a adapter en chaque cas.
Dans cet exemple, 2 réservoirs ont été retenus: 1 réservoir "sol" a 4 niveaux de vidange, et 1
réservoir "nappe" qu'il alimente; et 3 parameétres: 1 seuil de capacité HO et 2 coefficients de
vidange XKS et XKN. Les valeurs de ces paramétres de calage sont supposées identiques pour
toutes les mailles d'une méme unité physiographique.

Ils font appel a des variables d'état (variables extensives, potentiels
énergétiques), reliées entre elles en tout point par des relations d'état, des
relations dynamiques (reliant les flux aux gradients de potentiel et aux
résistances du milieu) et des relations de conservation (bilans de matiere,
d'énergie, de quantité de mouvement,...). Ces relations s'expriment sous forme
d'équations aux dérivées partielles par rapport au temps et a I'espace, avec des
paramétres mesurables en principe et caractérisant les propriétés physiques du
milieu. Si les conditions initiales et les conditions imposées aux limites sont
connues, la résolution (le plus souvent approchée) de ces équations locales
permet de simuler I'évolution du systéme en tout point et tout instant d'une

discrétisation spatio-temporelle fine.

Permettant une description théorique unifiée de la plupart des flux observés
dans un bassin versant selon un méme formalisme général [Freeze et Harlan,
1969] cette approche dynamique a dans un premier temps servi a modéliser les
principaux processus hydrologiques (Encadrés 11.2-1 1.5), comme par exemple:

e I'écoulement de surface dans les cours d'eau, a partir des équations de Saint-
Venant ou de leurs approximations, combinant les équations de conservation
de I'eau et de la quantité de mouvement [Fread, 1985].

e l'écoulement en milieu saturé, a partir de I'équation de diffusivité combinant
la loi de Darcy a I'équation de conservation de I'eau [de Marsily, 1986].

e l'écoulement en milieu non saturé, a partir de l'équation de Richards

combinant la loi de Darcy généralisée a I'équation de conservation de l'eau
[Morel-Seytoux, 1989].

e l'évapotranspiration, & partir d'équations de conservation (bilans hydrique,
énergétique et radiatif) et de relations entre flux (quantité de mouvement,
vapeur d'eau, chaleur sensible), gradients (vitesse, concentration,
température) et termes de résistance des différents compartiments [Brutsaert,
1982].
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Figure 11.3: Exemple de modéle conceptuel semi-spatialisé: le modéle a
discrétisation spatiale CEQUEAU-ORSTOM: (a) principe de discrétisation spatiale [In:
Girard, 1975]. (b): sous-modéle de redistribution de I'eau en chaque maille [In: Girard

etal., 1972].
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Figure 11.4: Le modéle couplé MC dérive du modéle CEQUEAU-ORSTOM et inclut un module
hydrodynamique de nappe. Moyennant quelques adaptations, ce modéle a été appliqué au bassin
de la Fecht, dans les Vosges cristallines. Aprés estimation a priori de la plupart des parametres, le
calage des quelques paramétres restant a été fait sur 1 année et 1 bassin seulement - avec une
validation multiéchelle et multivariable. Obtenus sans aucun autre calage et présentés en Q et
logQ pour mieux visualiser les bas débits, les résultats de validation (globale, interne) et de
transposition (procédures de paramétrisation et discrétisation; calage) aux bassins semblables de
la vallée voisine de la Weiss sont dans I'ensemble satisfaisants - malgré certains problémes de
simulation des étiages (jouant peu en volume) et de synchronisation de crues de fonte de neige.

« la fonte, a partir du bilan d'énergie du manteau neigeux [Morris, 1991].

Puis des tentatives ont porté sur le couplage de plusieurs processus:

e modéles de bilan hydrique stationnel ("SVAT models") simulant les flux
hydriques dans le systéme sol-végétation-atmosphére [Halldin et al.,
1984/85; PROSPER: Huff et Swank, 1985; SiSPAT: Braud et al., 1995].

e couplage "sol saturé-sol non sature" [Vauclin et al., 1979b], couplage
infiltration-ruissellement [Smith et Hebbert, 1983] (Fig. 11.5).

e modeles hydrologiques de versant ou de la dynamique des surfaces saturées
[Freeze, 1978; Troendle, 1985; THALES/TAPES-C: Grayson et al., 1995].

Ce n'est que dans les années 1980 que sont apparus des modeéles tentant de
représenter l'ensemble du fonctionnement hydrologique d'un bassin par un
couplage de ces modeles physiques partiels: c'est le cas des modeles SHE
[Abbott et al., 1986] et IHDM [Calver et Wood, 1996] (Fig. 11.6, Fig. 11.7).

Ces modéles déterministes, a discrétisation spatiale, & bases physiques et a
paramétres mesurables fournissent en général un cadre conceptuel explicatif
satisfaisant. Ils permettent en principe de tenir compte de la structure spatiale
d'un bassin, de simuler en 3 dimensions les écoulements en toutes conditions,
de transposer le modéle a des bassins non jauges, de tester lI'impact de tout
changement, de préparer le couplage avec les autres flux associés a I'eau.

Néanmoins, leur utilisation a 1'échelle d'un bassin se heurte en pratique a
des contraintes limitant sérieusement leurs avantages de principe [Beven,
1985, 1989a): il s'agit de modeles complexes a élaborer et lourds a exploiter,
nécessitant des temps de calcul encore trés importants, et faisant appel a un
grand nombre de données, rarement disponibles avec la densité et la qualité
requises - ce qui fait réserver leur emploi a des objectifs de recherche. De plus,
complexité du modele n'est pas garantie de précision des résultats.
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Figure 11.4: Exemple de simulation avec un modéle conceptuel spatialisé
[In: Ambroise et al., 1995b]: application du modele MC [Girard et al., 1981] aux

bassins versants emboités de la Fecht (F; 211 km2) pour les 5 années 1983-1987.
Calage (1 an) et validation globale: bassin de Walbach (211 km2); validation interne:
sous-bassins de Muhlbach (74 km2) et Stosswihr (46 kmz); transposition: bassins
emboités voisins de Lapoutroie (39 kmz) et Fréland (117 kmz). Précipitation P,
évapotranspiration potentielle PET, débit Q.
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Figure 11.5: Dans un dispositif expérimental contenant une tranche verticale mince de sable fin
homogene, initialement en équilibre avec une nappe A niveau constant H,, une infiltration a débit
constant est imposée sur une partie de la surface. L'évolution des profils de teneur en eau est
mesurée sur plusieurs verticales. Dans ces conditions bien contrdlées, le modéle hydrodynamique
2-D en régime transitoire simule correctement la progression verticale et latérale du front
d'infiltration et la recharge de la nappe a travers ce milieu poreux a taux de saturation variable -
ce qui serait plus difficile en conditions naturelles plus hétérogénes.

11.6. Modeles physico-conceptuels semi-spatialisés

Pour tenter de dépasser les limites de chacune des approches précédentes
(modeles statistiques trop empiriques, modeles a réservoirs trop peu réalistes,
modéles théoriques trop complexes), il apparait intéressant de tenter une
modélisation hydrologique qui soit a la fois [Ambroise et al., 1982]:

e A bases physiques, c'est-a-dire fondée explicitement sur les processus
élémentaires réels, en tirant parti des acquis théoriques pour le choix des
variables et paramétres pertinents, tout en simplifiant les modeles
correspondants pour les rendre opérationnels a I'échelle du bassin versant;

e semi-spatialisée, c'est-a-dire fondée sur un découpage de l'espace en unités
relativement homogénes dans leur fonctionnement hydrologique, en tirant
parti des méthodes naturalistes pour définir la structure du bassin et la
variabilité interne de ses propriétés.

De tels modéles hydrologiques devraient sans doute étre de type mixte:

e déterministe dans leur représentation simplifiée des processus en jeu;

e stochastique dans leur paramétrisation et leur application, pour tenir compte
de l'incertitude inévitable sur les paramétres et variables d'entrée.

En plein développement grace a une meilleure identification des facteurs et
processus dominants et a une meilleure caractérisation des hétérogénéités, ce
type de modélisation est actuellement tenté de plusieurs fagons:

e en combinant dans les modeéles - selon les processus, les objectifs et I'état des
connaissances - des modules physiques et des modules plus conceptuels ou
méme empiriques: c'est par exemple le cas du modele semi-spatialis¢ MC
[Girard et al., 1981] couplant un module a réservoirs pour les écoulements de
surface et dans la zone non saturée, 4 un module hydrodynamique de nappe.

e en simplifiant les modéles théoriques tout en en gardant la base physique:
c'est par exemple le cas des modeles paramétriques du bilan hydrique
stationnel, comme EARTH [Choisnel, 1985] congu pour utiliser les
données journaliéres du réseau météorologique, ou ISBA [Noilhan et
Planton, 1989] congu pour étre couplé a des modeles tant météorologiques
qu'hydrologiques.
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Figure 11.5: Exemple de simulation avec un modéle hydrodynamique 2-D de milieu
poreux a saturation variable [d’aprés Vauclin et al., 1979b]. (a): dispositif expérimental
en laboratoire. En certaines verticales X: (b) évolution des profils hydriques mesurés
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Figure 11.6: Exemple de modele physique spatialisé de bassin versant [In: Abbott
et al., 1986]: organigramme de principe du modéle SHE, par couplage de modules
a bases physiques 1-D ou 2-D.

Figure 11.6: Le modele SHE (Systéme Hydrologique Européen) combine des sous-modeles
physiques spatialisés établis pour les principaux processus se produisant dans un bassin versant:
modéle de Rutter pour l'interception par la végétation, bilan d'énergie pour la fonte de neige,
équation de Penman-Monteith pour I'évapotranspiration, équations de Richards pour les
écoulements en milieu poreux non saturé et de Darcy en milieu poreux saturé, équations de Saint-
Venant pour le ruissellement et I'écoulement fluviatile. Théoriquement possible mais pratiquement
inapplicable en 3-D a l'échelle d'un bassin versant, la résolution de ces équations est réalisée
moyennant certaines approximations : flux 1-D verticaux dans la zone non saturée et latéraux dans
les cours d'eau, flux 2-D latéraux sur les versants et dans les nappes (Boussinesq). Malgré ces
simplifications parfois peu réalistes, il est trés lourd a mettre en ceuvre, et nécessite un calage le
rendant difficile a valider. Néanmoins, il simule 4 pas de temps fin I'évolution spatio-temporelle de
nombreux flux et variables internes du bassin - ce que ne font pas des modéles plus simples.

Figure 11.7: Le modele SHE a été appliqué a ce petit bassin gallois pour une simulation
événementielle au pas de temps horaire. (a): malgré le nombre déja trés important de points de
calcul (169 mailles, 39 noeuds par verticale), le maillage carré de 250 m ne donne qu'une
approximation relativement grossiére de la forme et de la surface du bassin et de ses sous-bassins,
et de la forme et de la longueur du réseau hydrographique. (b): aprés calage de certains
paramétres importants sur un seul événement, le modele reproduit correctement la forme des
hydrogrammes, moins bien leur amplitude, a I'exutoire tant du bassin que de ses sous-bassins.
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Figure 11.7: Exemple de simulation avec un modéle physique spatialisé
[In: Bathurst, 1986]: application du modéle SHE au bassin versant de la Wye
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et simulés aux exutoires du bassin et de 3 sous-bassins.
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e en introduisant plus de "physique" dans les modeles conceptuels: c'est ainsi
que dans le modele MC les parametres contrdlant la capacité et la vidange des
réservoirs du module conceptuel sont généralement déterminés par calage;
dans certains cas au moins, ils peuvent étre déduits des propriétés hydriques
des sols et des courbes de tarissement non influencé [Ambroise et al., 1995b].

e en tenant compte explicitement, méme de fagon simplifiée, de la distribution
statistique des parameétres du milieu liée aux hétérogénéités: c'est d'ailleurs
ce que faisait déja le modeéle SWM, supposant une loi de distribution
uniforme pour certains parameétres importants.

Mais c'est sans doute l'incorporation de nouveaux concepts qui permettra de
simplifier encore la modélisation. C'est déja le cas par exemple avec: .

e pour la propagation des débits, le concept d'hydrogramme unitaire instantané
géomorphologique (GIUH), prenant en compte explicitement la structure du
réseau hydrographique [Rodriguez-Iturbe et Valdes, 1979; Rinaldo et
Rodriguez-Iturbe, 1996].

e pour la genése des débits, les indices de similitude hydrologique comme les
indices topographiques [Kirkby, 1975; Burt et Butcher, 1986; O'Loughlin,
1986] utilisés dans des modeles topo-hydrologiques pour représenter
explicitement l'effet de la topographie sur les écoulements, dominant souvent
celui de I'hétérogénéité des propriétés hydrodynamiques [TOPMODEL:
Beven et Kirkby, 1979; Beven et al, 1995; Beven, 1997].

Ainsi, TOPMODEL estime en tout point d'un bassin les flux latéraux dans le sol a
partir de la transmissivité¢ du profil, et dun indice similitude hydrologique faisant
intervenir la pente et la surface amont drainée en ce point (Encadré 11.6). Déduite
d'un modéle numérique de terrain [Quinn et al., 1991], la fonction de distribution
spatiale de cet indice synthétise l'information topographique hydrologiquement utile
en une courbe simple & base physique. Tous les points de méme indice ayant le méme
comportement, un calcul par classes d'indice suffit. Privilégiant le role de la
topographie, ce modele permet avec peu de paramétres, et sans grande perte de
réalisme, une représentation plus simplifiée des conditions hydrodynamiques,
privilégiées dans les modeles physiques (Fig. 11.8) - moyennant un calage limité et
quelques hypothéses modifiables dans chaque cas [Ambroise et al., 1996a].

Figure 11.8: A partir de la connaissance de la fonction de distribution statistique de l'indice
topographique a / tan - ot a et B sont la surface drainée et la pente en chaque point du bassin -
TOPMODEL simule la dynamique des surfaces contributives saturées et les hydrogramme a
l'exutoire, avec 2 paramétres de calage: les valeurs moyennes de transmissivité latérale et de
profondeur effective du sol. Moyennant certaines adaptations, TOPMODEL est bien adapté au
fonctionnement hydrologique du petit bassin granitique du Ringelbach, & relief trés marqué et &
sol trés perméable. (a): déduite d'un modéle numérique de terrain a résolution de 5 m, la carte de
I'indice topographique indique en foncé les zones susceptibles d'étre le plus fréquemment saturées
- correspondant aux valeurs d'indice les plus élevées. Situées surtout dans les bas-fonds, ces zones
correspondent bien aux surfaces saturées observées, malgré quelques différences locales pouvant
provenir de I'hypothése faite, peu réaliste, d'une transmissivité uniforme. (b): les hydrogrammes
sont correctement reproduits, tant en crue qu'en tarissement, méme si une certaine sous-
estimation de l'extension des surfaces saturées en basses-eaux conduit a sous-estimer les petites
crues estivales - ce qui joue peu sur les volumes écoulés.
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Figure 11.8: Exemple de simulation avec un modéle physico-conceptuel semi-
spatialisé [In: Ambroise et al., 1996b]: application du modéle TOPMODEL [Beven
et Kirkby, 1979] au bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 km?’). (a): carte de P'indice

topographique et comparaison avec I'extension maximales des surfaces saturées

(tireté blanc). (b): comparaison des hydrogrammes (Q et LogQ) mesurés
et simulés au pas de temps de |8’ pour une partie de I'année.
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Encadré 11.1: Modélisation hydrologique a réservoirs

Le réservoir le plus simple utilisable en hydrologie comporte au sommet un exutoire
de débordement (fixant sa capacité maximale V , ou son niveau maximal H ;) eta la
base un orifice de drainage ou un bouchon plus ou moins perméable. Hors période de
débordement, I'évolution de ce systeme en fonction des conditions imposées (stock
initial; chroniques des précipitations et demandes évaporatoires) est simulé a partir des
variables et relations suivantes [Coutagne, 1948]:

e Variables d'état

a tout instant t [T]:
le volume d'eau dans le réservoir V < Vi, 154
et/ou la hauteur d'eau dans le réservoir H < Hp,, ' L]

o Relation de définition variable additionnelle

1) a=QV coefficient de tarissement [T"']
¢ Relation d'état

2 V=V®H) fonction dépendant de la forme du réservoir

2y V=SH cas d'un réservoir cylindrique de section S LY

o Relation de bilan
le volume V varie 4 tout moment en fonction des flux entrants (précipitations P) et
sortants (débit Q; évaporation ET):
(3) dv/idt = (P-ET)S-Q

¢ Relations empiriques de flux
- le débit Q a I'exutoire du réservoir est généralement considéré comme une fonction
puissance du volume d'eau V (ou de la hauteur d'eau H) dans le réservoir:

@ Q=kV ouQ = ky H"

ou le coefficient de vidange ky (ou ky) et l'exposant n sont des parametres
caractéristiques de la résistance hydraulique de l'orifice ou du bouchon du réservoir

équation de continuité LT

relation de vidange [L*T"]

- I'évaporation a la surface du réservoir est généralement considérée comme une
fonction de la demande évaporatoire ETP et du volume d'eau disponible V:

(5) ET=ET(ETP,V)<ETP relation d'évaporation [LT"

En période de tarissement pur (at>t,), sans échangeavec l'atmosphére (P =ET = 0):
| Q=-dV/dt=k\,Vn
a=Q/NV =k, V"'

si n = 1 (réservoir linéaire):

Q = Q e’ao(t'to)
V = vo e'a-o(t'to)
a=Q/V, =

avec o, = ky
vidange exponentielle

si n # 1 (réservoir non linéaire):

Q=Q, [+ (n-1) ot - t)] n/(1-n)
V =V, [1+(@0-1)at-t)] 1/(1-n)
a = o, [1+(@n-1)alt-t)] -1

n-1
avec a, = ky V,

si n>1: vidange hyperbolique d'ordre n/(n-1)
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Encadré 11.2: Modélisation hydrodynamique en milieu poreux non saturé

Dans un milieu poreux non saturé - supposé continu, indéformable, isotherme, sans
hystérésis - les écoulements verticaux (1-D) en régime transitoire sont simulés a partir
d'un systéme de 6 équations & 6 inconnues, définies a l'aide de 3 variables d'état et des
relations hydrodynamiques suivantes - o les potentiels énergétiques sont exprimés en
charge (énergie par unité de poids) [Musy et Soutter, 1991]:

e Variables d'état
a tout instant t [T] et en tout point de profondeur z (0 < z < Zmax) [L]:

la teneur en eau volumique 6 [L3L3)
la charge de pression matricielle h < 0 ou la tension hydrique |h| [L]
la conductivité hydraulique K [LTH

¢ Relations de définition variable additionnelle
() H=-z+h charge hydraulique [L]
(2) C=C(h) = 06/0h capacité capillaire [L']

¢ Relations d'état fonction en tout point
(3) 6=0(h) <6, courbe de rétention hydrique
(4 K =K(h) <K, courbe de conductivité hydraulique

¢ Relations dynamique de processus fonctionnement en tout point

(5) densité de flux v =-K(h) gradH = - K(h)—Z—H loi de Darcy généralisée [LT"]
V4

¢ Relation de bilan interactions entre points
00 . = 0 ,
6) a0 =- le(V) +q=- a—v- +q équation de continuité [T]
z

ou q(z,t) est un éventuel terme de source/puits local (extraction racinaire,...)

La combinaison des équations (1) & (6) permet d'obtenir une équation a une seule
inconnue h, de type parabolique et fortement non-linéaire:

¢ Relation de diffusivité de Richards

(7 C(h) % = %[K(h) (%g - 1” +q [TY]

Les valeurs de h en tout point z et tout instant t sont obtenues en résolvant (7) en
tenant compte des conditions imposées:

o conditions initiales: 3t=0, V z
* conditions aux limites (de flux, de potentiel, mixte): 4 z = 0 et Znax> V
* conditions locales (source/puits): q(zt), V' t, z

Les valeurs correspondantes de H, 6, K, C et v en tout point z et tout instant t sont
obtenues en substituant ces valeurs de h dans les équations (1) a (5).
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Encadré 11.3: Modélisation hydrodynamique en milieu poreux saturé

Un milieu poreux saturé est caractérisé par une charge de pression h > 0, une teneur
eneau = 0, égaledla porosité ®, une conductivité hydraulique K = K, [LT].
Dans un tel milieu - supposé continu et isotherme - les écoulements en régime
transitoire sont simulés a partir d'un systeme de 5 équations a 5 inconnues, a l'aide des 3
variables d'état et des relations hydrodynamiques suivantes - ou les potentiels
énergétiques sont exprimés en charge (énergie par unité de poids) [de Marsily, 1986]:

e Variables d'état
2 tout instant t [T] et en tout point d'altitude z [L]:

la charge de pression hydrostatique h > 0 [L]
la masse volumique de l'eau p (si compressible) [ML?]
la porosité du milieu & (si compressible) [L3/LY
¢ Relations de définition variable additionnelle
(1) H=z+h charge hydraulique [L]
¢ Relations d'état fonction en tout point
(2) Op.Jpsl = gPBoh compressibilité de I'eau
3) Oo/(l-w) = gpa ch compressibilité du milieu
¢ Relation dynamique de processus " fonctionnement en tout point
(4) densité de flux v =—-Kgat graa H loi de Darcy [LT"]
¢ Relation de bilan interactions entre points
5) 6(pe 0)) / ot=-— div(pe V) +q équation de continuité [TY

ol q(%, ¥, Z, t) est un éventuel terme de source/puits local (prélévement, rejet).

I3

La combinaison des équations (1) & (5) aboutit I'équation de diffusion a une inconnue
H, résolvable en tenant compte des conditions imposées (initiales, aux limites, locales).

Si les écoulements peuvent étre considérés comme essentiellement horizontaux

(hypothése de Dupuit), le probléme général en 3-D se ramene 3 2-D, par intégration

verticale sur I'épaisseur Z de la nappe - ce qui introduit la transmissivité hydraulique
Z Z

T(Z)= L K ,,dz [L*T"] et le débit cumulé par unité e surface Q(z)= L qdz [LT]:

e Aquifere non confiné isotrope, de niveau piézométrique H, milieu et eau
incompressibles:

©6) ©,0H/dt= div[T(H) grad H]+ Q(H) équation de diffusion [LT]
avec @, porosité efficace [-]
e Aquifére confiné isotrope, d'épaisseur e, milieu et eau compressibles:
(6) SoH/ot= div[T(e)grad H|+ Q(e) équation de diffusion [LT"]

avecS = p.ge(Bo+a) << ®, coefficient d'emmagasinnement [-1
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Encadré 11.4: Modélisation hydrodynamique de 1'écoulement fluviatile

Dans un cours d'eau, les écoulements turbulents longitudinaux (1-D) en régime
transitoire sont simulés a partir d'un systéme de 7 équations a 7 inconnues, a l'aide de 5
variables d'état et des relations hydrodynamiques suivantes - ou les potentiels
énergétiques sont exprimés en charge (énergie par unité de poids) [Chow et al., 1988]:

e Variables d'état
a tout instant t [T] et en tout point d'abscisse x [L] du cours d'eau de pente S, [-]:

la hauteur d'eau y (L]
la vitesse moyenne de I'eau v [LTH
le périmetre mouillé P [L]
la surface mouillée A [L?]
la perte de charge par frottement h; [L]
¢ Relations de définition variables additionnelles
(1) Q=Av débit d'eau [L’T]
(2) S; = -grad hy = - 3h,/0x pente de frottement [-]
¢ Relations d'état fonctions en tout point
3) P=Py,Vx dépendant de la forme
4 A=A@y),vVx de la section du chenal
* Relation dynamique de processus fonctionnement en tout point
5) v=C(a/p)?|s;|V? loi de Chézy [LT"]
ou C est le coefficient de Chézy; ou bien:
) v=nl(a/p)¥?|s¢|V? loi de Manning [LT"]
oun = C"(A/P)" est le coefficient de rugosité de Manning
¢ Relations de bilan interactions entre points équations de Saint-Venant
conservation de la quantité (volume) d'eau: équation de continuité
(6) O0A/ot=-0Q/ox+q [T
ou q(x, t) est un éventuel terme d'apport latéral (ou de prélévement/rejet local)
conservation de la quantité de mouvement: équation dynamique
Stockage | Transfert | Transformation (= £ Forces)
7  A'aQ/at =- A7 6(Q2/A)/6x -gdy/dx +gS, -gS¢ [LT7
accélération accélération force de  force de force de
locale convective pression  gravité frottement

Ce systéme est résolu en tenant compte des conditions imposées (initiales, aux
limites, locales, latérales). Il présente plusieurs approximations utiles, lorsque certains
termes de (7) peuvent étre négligés (cas d'écoulements uniformes et/ou permanents):

™ A'oQ/ot+ A 6(Q2/A)/6x +gdy/ox —g(S, -S¢)=0 [LT?]

onde cinématique
| onde diffusante
' onde dynamique
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Encadré 11.5: Modélisation énergétique de I'évapotranspiration

Une méthode pour déterminer le flux massique d'évapotranspiration E [ML’T"]
provenant d'une surface évaporante (eau libre, sol, végétation) consiste a estimer la
densité de flux associée de chaleur latente dans I'air LE [MT?; Wm™] & proximité de la
surface, en combinant bilan d'énergie et relations aérodynamiques [Brutsaert, 1982]:

e Variables d'état
4 tout instant t [T] et en tout point d'altitude z [L] dans l'air (a) ou en surface (s):
les températures T, T,, de la surface et de l'air K]
les pressions de vapeur d'eau e et de vapeur saturante e* (e < e*)  [ML'T?]
¢ Relation d'état fonction en tout point
(1) e*=e*(T) depente A=0e*/0T=A(T) équation de Clausius-Clapeyron
¢ Relations dynamiques de processus fonctionnement en tout point loi de Fick
densité de flux de chaleur latente  densité de flux de chaleur sensible
(2,3) LE=-pac,y 'Kyde,/0z  H=-p,c,KyoT,/0z [MT?]
ot L [L?T?] est la chaleur latente de vaporisation, p, [ML"] et ¢, [L’T?K"'] la masse
volumique et la capacité thermique isobare de l'air, y [ML'T?K"] la constante
psychrométrique; et ot les diffusivités [L*T"] de la chaleur Ky et de la vapeur Ky
dans l'air sont des fonctions complexes des conditions aérodynamiques.
e Relation de bilan bilan d'énergie de la couche superficielle
4 owWot=R,-G)-LE-H=0 conservation de l'énergie [MT"]
ou R, est le rayonnement net incident, G le flux de chaleur dans le sol, et W [MT?]
I'énergie stockée par unité de surface (souvent négligeable pour des couverts bas).

Faute de connaitre les propriétés en surface et les diffusivités, certaines hypotheses
simplificatrices sont souvent nécessaires pour estimer LE et H a partir de R, et G:
e en supposant Ky ~ Ky, et en intégrant entre la surface et un niveau de référence z,:
-1 .
(2',3) LE=p,c,y ™ (65 —¢,)/ra H=p,c, (T, -T,)/r, [MT?]
et, pour la transpiration, en supposant aussi la vapeur saturante dans les stomates:
n _l ( —1 .
(2") LE=p,acpy (es* (Ts) - es)/rs = PaCpY (es* (Ts) - ea)/(rs + ra) [MT?]
ou r, et rg sont les résistances [L'T] aérodynamique et stomatique.

e avec 2 niveaux de mesure z, et z, proches de la surface, la méthode du rapport de
Bowen permet d'éliminer r,:
(5) B =HLE = y(T;-T))/(e, - &) rapport de Bowen [MT"?]
(6,7) LE = R,-G)/(1+P) H = (R,-G)p/(1+P) [MT"]
e avec 1 seul niveau de mesure z,, 'approximation (eg*-e,*)/(Ts-T,) = A(T,) permet
d'estimer les propriétés en surface en conditions humides (évaporation d'une surface
mouillée: e; = eg*, ry = 0; transpiration d'un couvert végétal: stomates a eg* et ry):

A(Rn - G) +PaCp (ca* —ea)/ra
A+y(1+1g/r,)

(6) LE= équation de Penman-Monteith [MT"]
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Encadré 11.6: Modélisation physico-conceptuelle: TOPMODEL

TOPMODEL (a TOPography based hydrological MODEL) est un modele
hydrologique a bases physiques mais simplifiées et a 3 parametres seulement [Beven et
al., 1995]. Bien adapté a des bassins a sols minces perméables et i cours d'eau drainant
des nappes peu profondes, il simule I'évolution des débits et des surfaces saturées
contributives 4 l'aide d'un indice de similitude topo-hydrologique A; = Ln[aj/tanB;],
moyennant des hypothéses simplificatrices qui, dans sa version de base, portent sur:

- la structure du modéle:

¢ la dynamique est représentée par une succession d'états quasi-stationnaires

* les flux latéraux ne se font qu'en saturé, dans des nappes, et suivent la loi de Darcy

- la paramétrisation du modsle:

* le gradient hydraulique des nappes est supposé égal a la pente tanB; du versant

* la recharge verticale des nappes R [LT"] par les précipitations a travers la zone non
saturée du sol est supposée uniforme sur le bassin

e les parametres que sont la conductivité hydraulique en surface K, [LT'] ou la
transmissivité maximale T, [L?T"'], la capacité au champ Sr, . [L], et une épaisseur
de sol caractéristique m [L] sont supposés uniformes sur Ie bassin

* en tout point i, les profils de conductivité hydraulique & saturation K(2) ou de

transmissivité latérale T;(z) décroissent exponentiellement avec la profondeur z; [L]

du toit de la nappe - ou; de fagon équivalente, avec le déficit de saturation du profil

de sol D; = o, z; [L], ol @, [-] est la porosité efficace:

Ki(z) =K exp(-z; /m) ou Ti(z) = fKi(Z) dz = Ty exp(- z;/m)

Avec ces hypothéses, en tout point i et tout instant t, la recharge de la surface amont
a(t) [L] drainée par unité de courbe de niveau autour du point fixe le flux g;(t) [L’T"]
en transit par unité de courbe de niveau, et contrdle le niveau z;(t) de la nappe:

a;R(t)= q;(t) =T, exp(— z; (t)/ m) tan B; < T, tan ; flux en chaque point i
z;(t)/m - Ln[R(t)/TO] = Ln[ai / tan Bi] = relation locale en chaquepoint i
Z(t)/ m - Ln[R(t)/ TO] = irl[Tta.nB] =2 moyenne spatiale sur le bassin
[2:(t)-2(t)]/m=2; - % élimination de R par différence

Ainsi, en tout point i, I'écart entre les niveaux local z; et moyen Zde la nappe est

constant et ne dépend que de 1'écart entre les indices local A; et moyen A .

* Lorsqu'au point i le flux g;(t) provenant de I'amont dépasse le flux maximal T, tanf;
écoulable dans le sol, il y a saturation du profil et exfiltration de la nappe. A tout
instant t, tous les points d'indice A;2 A + Z(t)/m. ont un profil saturé: les points de
fort indice sont plus facilement et donc plus fréquemment saturés. Toute nouvelle
précipitation sur ces points contribue par ruissellement au débit de crue.

® En période de tarissement non influencé (R = 0), l'intégration des contributions q;
tout le long du cours d'eau donne le débit de base Qy, [L*T"'] a I'exutoire du bassin
de surface A [L?] - avec une courbe de tarissement hyperbolique d'ordre 1 par
rapport au temps, a partir d'un instant de référence ts au débit Qg:

Qp = ATy exp(-%) exp(~Z(t)/m)  Qy(t-t,)= Qs[1+(t-t,)Q,/Ama, ]
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11.7. Conclusions: choix et usage

Ainsi, la plupart des acquis des approches systémique et dynamique des
fonctionnements hydrologiques mentionnés dans la premiere partie se
retrouvent dans les différents types de modéle. Le choix entre ces types, puis
entre les modeéles d'un méme type, dépend de l'objectif et des moyens
disponibles, et passe par l'analyse et la comparaison de leurs domaines de
validité et d'application. Ceci suppose que les choix de modélisation (point de
vue adopté, hypothéses, approximations,...) faits dans chaque modele soient
clairement explicités dans la documentation des logiciels diffusés - ce qui n'est
pas toujours le cas. En pratique, un critére de choix important est leur cofit total
de mise en ceuvre (temps de calcul et ressources informatiques, temps et colt
d'acquisition et de mise en forme des données, temps d'interprétation),
augmentant vite avec leur degré de sophistication.

Méme si les capacités de calcul et de stockage informatiques sont de moins
en moins un frein a l'utilisation de modeles & bases physiques, l'effort beaucoup
plus grand d'analyse du systéme et de préparation des données qu'ils nécessitent
par rapport aux modéles empiriques ou conceptuels globaux n'est vraiment
justifié que si on s'intéresse non pas seulement, par exemple, aux débits a
l'exutoire mais aussi aux autres variables simulées et, dans le cas de modeles
spatialisés, a leur cartographie: un modele simple donne souvent de meilleurs
résultats qu'un modéle complexe, mais pour un nombre beaucoup plus limité de
variables et de conditions. Néanmoins, mieux un modele intégre la physique des
phénomenes, plus le cadre conceptuel qu'il fournit est évolutif, permettant
d'intégrer toute nouvelle connaissance. De plus en plus, le véritable choix se
pose entre des modéles physiques trés détaillés, plus "universels" mais moins
optimisés, et plutt probablement des modeles plus simplifiés mais spécialisés
(en fonction d'un processus, facteur ou objectif dominant).

Quel que soit le modele choisi, il faut absolument se garder d'une utilisation
de type "presse-bouton" - ce qu'encourage parfois la diffusion de logiciels
"boites noires", faciles d'emploi mais insuffisamment documentés. Il ne peut y
avoir de bonne modélisation sans une bonne connaissance des hypotheses
simplificatrices et des méthodes de résolution sur lesquelles le modéle repose -
information indispensable notamment pour interpréter les résultats et, le cas
échéant, identifier ce qui doit étre modifié dans le mod¢le.

Enfin, la modélisation hydrologique est encore trop souvent freinée par une
disponibilité insuffisante d'interfaces informatiques permettant une modélisation
plus aisée et interactive - facilitant la manipulation des données, la discrétisation
du bassin, la représentation graphique et cartographique des données et
résultats, et donc aussi la validation visuelle des simulations.
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La profusion actuelle des modeles traduit une redondance certaine dans leur
développement. De fagon a mieux capitaliser les efforts tout en conservant une
nécessaire diversité des choix en modélisation hydrologique, une meilleure
concertation serait nécessaire, notamment pour développer des "boites a outils"
permettant, par une approche modulaire, la constitution de modeles a la
demande, au sein d'un environnement informatique et graphique adapté
[Leavesley et Stannard, 1995; Bouvier et al., 1996].






12

PROBLEMES A RESOUDRE

Ainsi, les succés rencontrés dans les études sur le terrain et le développement
de modeles mathématiques ont permis de progresser dans la réponse aux
questions posées a I'hydrologie. Mais de nombreux problémes restent a résoudre
pour parvenir a des modeles qui soient vraiment a la fois fondés
scientifiquement et opérationnels. C'est que toute modélisation est assortie
d'erreurs difficiles a réduire ou compenser, provenant tant du modeéle que des
données. Ces problemes seront présentés dans l'ordre ou ils se présentent

généralement au cours du processus de modélisation.

11.1. Couplages entre modéles

Tout d'abord, il est bon de rappeler que la simulation des seuls écoulements
dans un bassin versant n'est plus, et de loin, le seul objectif auquel doit répondre la
modélisation hydrologique: de nombreux problémes environnementaux nécessitent
I'élaboration de modeles couplant les flux hydriques aux flux d'énergie ou de
maticre (sédiments, solutés, biomasse). Ces couplages font intervenir de nombreux
processus et interactions encore trés mal connus, dont la formalisation théorique et
la modélisation passent par une concertation interdisciplinaire beaucoup plus étroite
mais encore difficile 2 mettre en ceuvre. Clest par exemple le cas du transport de
solutés et polluants par l'eau dans les sols [Vachaud et al., 1990; Mangold et Tsang,
1991; Vauclin, 1994] (Fig. 12.1), de I'érosion hydrique et du transport de sédiment
par ruissellement [Bates et Lane, 1998; Boardman et Favis-Mortlock, 1998], ou des
flux d'eau et d'énergie dans le systeme sol-végétation-atmosphére a différentes
échelles spatio-temporelles [Schmugge et André, 1991; Giorgi et Avissar, 1997] en
vue d'une modélisation hydrologique et météorologique couplée (Fig. 12.2).

Un préalable indispensable a I'obtention de tels modéles couplés est bien siir
une modélisation satisfaisante des flux hydriques - ce qui est loin d'étre assuré
pour les raisons indiquées dans ce qui suit. Mais, inversement, la perspective de
ces nécessaires couplages peut et doit orienter le développement des modéles
hydrologiques, par exemple en vue d'une meilleure représentation des chemins
de l'eau ou de l'interface sol-plante-atmosphére, et d'une meilleure prise ep
compte des différences d'échelle spatio-temporelle des processus en jeu.
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C;, Si: concentrations des phases fluide et solide de la substance i

il p: masse volumique du sol sec; 6: teneur en eau volumique du sol

D;: coefficient apparent de dispersion hydrodynamique

f q: densité de flux d'eau volumique; Ac;: terme de source/puits de la substance i

j ®;j(C;, Sj): termes de production/destruction de la substance i dans la réaction j

Figure 12.1: Couplage entre modéles hydrodynamique et hydrochimique
dans un sol [d’aprés Vauclin, 1994].

Figure 12.1: La modélisation des transferts couplés d'eau et de solutés dans un profil de sol passe
par la résolution d'un systéme d'équations composé de I'équation de Richards simulant les flux
d'eau q et d'une équation par espéce chimique i reliant les variations temporelles de ses
concentrations en phases liquide et solide aux divers processus de transfert (diffusion,
convection) et de transformation (chimique, biochimique) qui I'affectent dans le sol ainsi qu'aux
apports et prélévements directs. Le couplage s'exprime  travers le flux d'eau q intervenant dans
les 2 termes de transfert de l'espece i. Bien que trés général, ce formalisme théorique reste encore
tres difficile a appliquer, faute de connaissances suffisantes sur nombre de ces processus, et
notamment sur les transformations. Une meilleure collaboration entre les disciplines concernées
serait nécessaire pour progresser en ce domaine important par ses enjeux environnementaux.
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Figure 12.2: Couplage entre modéles atmosphériques et hydrologiques.
Précipitations P, évapotranspirations potentielle ETP et réelle ET,
drainage vertical D, débit 4 I'exutoire Q.

Figure 12.2: La modélisation de 1'ensemble du cycle de I'eau continental passe par le couplage
entre des modeles atmosphériques et des modéles hydrologiques spatialisés, simulant la
redistribution verticale et surtout latérale de I'eau (et de I'énergie). Elle nécessiterait la mise au
point de modules d'interfagage simulant explicitement les flux échangés en surface entre
l'atmosphére et le sol: actuellement, les précipitations sont un flux imposé et 1'évapotranspiration
un flux simulé dans les modéles hydrologiques, et inversement dans les modéles atmosphériques.
Simulant seulement les transferts verticaux dans le systtme sol-végétation-atmosphére, les
modeles disponibles de bilan hydrique (SVAT models) sont des modéles stationnels, surtout
adaptés a des terrains plats et 4 des sols et végétation homogenes et uniformes (partie gauche).
Négligeant les advections latérales dans I'atmosphére et le sol, ils conviennent encore mal aux
conditions naturelles beaucoup plus hétérogenes (partie droite). Les résolutions spatiales et
temporelles de ces modeles restent difficilement compatibles: le maillage des modéles
atmosphériques est encore trop grossier pour permettre aussi une prise en compte correcte de
I'hétérogénéité du milieu dans les modéles hydrologiques; et la rapidité des processus
atmosphériques impose des pas de temps trés courts, souvent inutiles pour de nombreux
processus hydrologiques.
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11.2. Erreurs liées a la structure du modéle

Méme les plus complexes des modéles & bases physiques ne sont, par
construction, que de grossiéres approximations de la réalité, par manque de
théories adéquates ou par incorporation partielles des théories existantes.

11.2.1. Limites théoriques

Notons tout d'abord que la distinction empirique/théorique apparait souvent
comme subjective et relative a I'échelle de perception: c'est par exemple le cas
de la loi de Darcy, relation phénoménologique macroscopique qui gouverne
cependant les écoulements en milieu poreux satur¢. avec un large degré de
généralité. Ensuite, certains processus sont encore trop mal connus sur le plan
théorique pour pouvoir étre incorporés dans des modeles physiques: c'est par
exemple le cas des écoulements préférentiels dans les macropores [Germann,
1990; Germann et DiPietro, 1996], ou des instabilités dans les fronts
d'infiltration [Hillel, 1987]. De plus, les lois physiques établies pour des milieux
homogénes et continus ne s'appliquent pas forcément aux milieux hétérogénes
rencontrés dans la nature: quelle est par exemple la validité du concept de
"volume élémentaire représentatif' dans des formations superficielles
complexes? Enfin, les couplages et interactions de processus ne sont pas
toujours simples a formaliser, notamment aux interfaces: c'est le cas des
échanges nappes-rivieres.

11.2.2.  Simplifications théoriques

Méme si les théories sont disponibles, elles conduisent souvent a des
équations trop complexes dans leur formulation générale pour étre utilisables
dans des modeles. La plupart des modeles utilisent des approximations des
équations théoriques complétes, par simplification de certains termes ou
l'emploi de relations physico-empiriques. Ceci conduit négliger des processus,
forces ou interactions, qui dans certaines conditions peuvent pourtant jouer un
role déterminant dans les fonctionnements hydrologiques.

Des exemples de formulations simplifiées sont fournis par l'approximation
par onde cinématique des écoulements de surface [Henderson et Wooding,
1964], ou par l'approximation de Green et Ampt [1911] pour l'infiltration. De
méme, l'équation de Richards représentant les écoulements en milieu non saturé
suppose en fait I'eau et le milieu incompressibles et isothermes, avec des flux
monophasiques ne dépendant que des gradients de potentiel hydraulique. Dans
la plupart des cas, I'hystérésis des propriétés hydriques des sols est aussi
négligée, alors qu'elle semble pouvoir expliquer la rapidité de certains transferts
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d'eau et de solutés dans des sols partiellement saturés [Stauffer et Dracos, 1986]
Fig. 12.3). De méme, la formulation temporelle et spatiale de ces lois est
généralement simplifiée: ainsi, le modele SHE combine des formulations
monodimensionnelles de [l'infiltration et de I'écoulement en cours d'eau, et
bidimensionnelles du ruissellement et des écoulements en nappe (cf. Fig. 11.6); dans
TOPMODEL, les évolutions sont assimilées a une succession d'états stationnaires.

12.2.3. Approximations numériques

A ces simplifications de nature conceptuelle et théorique s'ajoutent des
approximations de nature numérique: les équations différentielles utilisées dans
les modéles physiques n'ont généralement pas, ou seulement dans des cas
simples [Parlange et al.], de solutions analytiques exactes, continues dans
I'espace et le temps. 11 faut en rechercher des solutions numériques approchées,
a l'aide d'algorithmes dont la vérification et la comparaison peuvent d'ailleurs
se faire par référence aux solutions analytiques disponibles: intégration par
différences finies [Remson et al., 1971; Vauclin et al., 1979a], ou par éléments
finis [Zienkiewicz, 1977; Dhatt et Touzot, 1984], ou par d'autres méthodes
dérivées [Chavent et Roberts, 1991; Mosé et al., 1994]. - avec, dans le cas
d'équations non-linéaires, une linéarisation a l'aide de techniques itératives. Ces
méthodes, dont chacune recouvre toute une famille de schémas de résolution,
font intervenir une discrétisation du temps et de I'espace, pas toujours facile a
adapter aux contrastes de vitesse des processus en jeu.

12.2.4.  Discrétisations temporelle et spatiale

Cette discrétisation spatio-temporelle est une étape délicate de la modélisation,
puisque les approximations qu'elle introduit croissent avec la taille des pas de temps
et d'espace choisis: toute hétérogénéité de taille inférieure a ces pas est négligée,
ainsi donc que ses effets hydrologiques éventuels - qui peuvent pourtant dans
certains cas étre amplifiés par les non-linéarités du systéme. Elle doit étre adaptée
aux longueurs et temps caractéristiques des processus: trop grossiére, elle provoque
des approximations voire méme des instabilités numériques inacceptables; trop
fine, elle accroit inutilement les temps de calcul.

Le pas de temps choisi doit tout a la fois étre compatible avec la résolution
temporelle des données disponibles, étre adapté aux variations temporelles des
flux a simuler et, le cas échéant, respecter un critére de stabilité numérique. Plutt
qu'un pas de temps constant, il peut étre judicieux d'utiliser un pas de temps
variable selon I'intensité de l'activité hydrologique, diminuant lors des événements
pluvieux, augmentant durant les périodes de tarissement. De plus, l'approximation
temporelle revient a supposer les forgages constants sur toute la durée du pas de
temps, ce qui est d'autant moins plausible que le pas de temps est plus long: ainsi,
le pas de temps journalier fréquemment utilisé introduit un décalage aléatoire
dans les crues simulées, différent selon que la pluie est en réalité concentrée en
début ou en fin de journée.
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Figure 12.3: Le dispositif expérimental contient une tranche verticale mince de sol stratifié
(3 couches de sables fin, grossier et fin), initialement en équilibre avec une nappe a niveau
constant dans la couche inférieure. Une infiltration & débit constant est imposée sur une partie de
la surface, en utilisant une solution aqueuse diluée de NaCl. La mesure sur plusieurs verticales de
I'évolution des teneur en eau, tensions hydriques et concentrations en NaCl permet de suivre le
transfert de cette solution jusqu'a l'exutoire. Un modéle hydrodynamique 2-D en régime
transitoire simule la recharge de la nappe et le transport convectif du soluté a travers ce milieu
poreux stratifié a taux de saturation variable, avec et sans prise en compte de I'hystérésis de la
rétention hydrique. (a): la rétention hydrique du sable fin présente, entre les 2 courbes
enveloppes obtenues en régime de désorption puis d'absorption, un large domaine d'hystérésis -
bien représenté par le modele d'hystérésis de Mualem (1974). (b): négliger I'hystérésis conduirait
2 une forte sous-estimation de la recharge de la nappe et des débits a I'exutoire dans la phase
transitoire, surtout pour de faibles taux d'infiltration Q, (= N). (¢), (d): I'évolution des débits
relatifs et des concentrations relatives a l'exutoire est correctement simulée, & condition de
prendre en compte 'hystérésis.

"Qu'ils soient conceptuels semi-spatialisés ou physiques spatialisés, les
modeles s'appuient aussi sur un découpage de l'espace en éléments supposes
homogénes, constituant les unités spatiales de base pour les calculs. Cette
disorétisation spatiale peut prendre plusieurs formes (Fig. 12.4):

o maillage systématique régulier (modéle SHE) ou emboité (modéle MC),
facilitant une résolution en différences finies, simple a générer mais peu
adapté au traitement des limites et discontinuités;

e découpage a partir de critéres fonctionnels, plus réaliste et plus souple mais
plus complexe a mettre en oeuvre: éléments finis [Jayawardena et White,
1977], tubes de courant pour les écoulements dans les versants [TAPES-C:
Grayson et al., 1995], facettes de versant pour les calculs de fonte de neige
ou d'évapotranspiration.

Aucune de ces méthodes de discrétisation spatiale ne semble cependant
convenir a toutes les applications [Moore et al., 1991].

Les maillages réguliers - de plus en plus utilisés avec le développement des
modeles numériques de terrain (MNT) et de la télédétection satellitale (a base de
pixels) - apparaissent en fait assez peu adaptés a certains processus hydrologiques
(ou géomorphologiques) d'extension plutdt linéaires; de plus, la méme résolution
spatiale n'est généralement pas requise partout sur un bassin: une résolution fine
est surtout nécessaire dans les zones a fort gradient (forgages, facteurs) et/ou a
forte activité hydrologique, ainsi qu'aux limites des unités pour respecter les
longueurs, surfaces et formes. Ainsi, des mailles de 25 a 50 m généralement
utilisées pour des bassins de quelques km?® et bien suffisantes pour les parties
supérieures des versants peuvent s'avérer beaucoup trop larges pour décrire
correctement la dynamique des zones actives et contributives, d'extension souvent
limitée mais variable - comme les zones hydromorphes, aux formes plut6t
linéaires le long des cours d'eau.
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(d) Concentrations a I'exutoire mesurées
et simulées avec hystérésis

Figure 12.3: Effet de I'hystérésis de la rétention hydrique sur les flux d’eau
et de solutés dans un sable stratifié [d’apreés Stauffer et Dracos, 1986].
(@): hystérésis mesurée et simulée de la courbe de rétention hydrique du sable fin.

(b): effet de la prise en compte de I'hystérésis sur la simulation des flux, pour 2 taux

d’infiltration N. (€), (d): validation des simulations avec hystérésis des flux d’eau
et des concentrations en soluté (NaCl).
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(b) Maillage emboité du bassin de la Fecht,
Vosges, pour le modele couplé MC
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(d) Maillage avec TAPES-C du bassin R-5
de Chickasha, Oklahoma

Figure 12.4: Exemples de schéma de discrétisation spatiale en hydrologie:
(a) maillage rectangulaire semi-régulier pour différences finies [d’aprés Freeze, 1978];
(b) maillage carré emboité [d'aprés Ambroise et al., 1995b]; (¢) découpage
en éléments finis triangulaires [d’aprés Beven, 1985]; (d) découpage en éléments
de tube de courant [d’aprés Moore et Grayson, 1991].
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12.3. Disponibilité des données

Méme en supposant acceptables ces approximations liées a la structure des
modeles, la modélisation se heurte souvent a un probléme de disponibilité de la
grande masse de données requises pour paramétrer les modéles, pour fixer les
conditions initiales et aux limites des simulations, pour disposer d'informations
sur les variables internes ou de sortie pour leur validation (Tab. 12.1).

Tableau 12.1: Liste des paramétres et variables a définir en chaque maille carrée

ou chaque bief pour le modéle SHE [In: Abbott et al., 1986]

Data and parameter requirements for each grid square (or channel link) in the SHE model

Input data and model parameters for each component

Frame component
Model parameters

Interception component
Model parameters (for each crop type)

Input data
Evapotranspiration component
Model parameters (for each crop type)

Input data
Overland and channel flow component
Model parameters

Input data

Unsaturated zone component
Model parameters (for each soil type)

Saturated zone component
Model parameters

Input data

Snowmelt component
Model parameters

Input data

Ground surface elevation

Impermeable bed elevation

Distribution codes for rainfall and meteorological
source stations

Distribution codes for soil and vegetation types

Drainage parameters

Canopy storage capacity (time varying)
Ground cover indices (time varying)
Rainfall rate

Canopy resistance

Aerodynamic resistance

Ground cover indices (time varying)

Ratio between actual and potential evapotranspitation
as a function of soil moisture tension

Root distribution with depth

Meteorological data

Strickler roughness coefficients for overland

and river flows

Coefficients of discharge for weir formulae

Specified flows or water levels at boundaries
Man-controlled diversions and discharges
Topography of overland flow plane and channel Cross
sections

Soil moisture tension/ content relationship
Unsaturated hydraulic conductivity as a function
of moisture content

Porosities or specific yields

Saturated hydraulic conductivities
Impermeable bed elevations

Specified flows or potentials at boundaries
Pumping and recharge data

Degree-day factor

Snow zero plane displacement

Snow roughness height
Meteorological and precipitation data
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12.3.1. Problémes métrologiques

Malgré un trés rapide développement technologique de l'instrumentation de
terrain - qui a permis d'améliorer considérablement la fiabilité et la précision des
capteurs et d'automatiser de nombreuses mesures, méme dans des
environnements difficiles - la métrologie en hydrologie doit encore beaucoup
progresser, notamment par des collaborations accrues avec des physiciens.

Tout d'abord, l'accessibilité a certaines informations reste limitée, faute de
méthodes de mesure appropriées. C'est par exemple le cas de la géométrie et de
la distribution statistique des réseaux de macropores dans le sol et le sous-sol
[Bour et Davy, 1997]; ou encore, de la géométrie et de la structure des
formations superficielles en trois dimensions: un effort important reste a faire
pour adapter les méthodes de prospection géophysique aux besoins de
I'hydrologie [Benderitter, 1990; Meyer de Stadelhofen, 1991].

De plus, certaines méthodes disponibles ont un domaine de validité limité,
n'étant bien adaptées qu'a certaines conditions. C'est par exemple le cas de la
mesure des précipitations (notamment neigeuses) [Sevruk, 1986, 1989], difficile
dans les régions venteuses (déficit de captation), en milieu forestier (interception)
ou encore en montagne (cf. Fig. 5.7); ou encore, des méthodes aérodynamiques ou
énergétiques de mesure de 1'évapotranspiration, développées en terrain horizontal
homogéne (sol, végétation) mais encore mal adaptées aux versants hétérogenes
[Brutsaert, 1982]. L'utilisation de matériels, méthodes et procédures différents -
soit au cours du temps, soit d'un site a l'autre - oblige a de difficiles
intercalibrations, pas toujours réalisées avec tout le soin nécessaire (Fig. 12.5).

Enfin, chaque méthode de mesure effectue une certaine intégration spatiale et/ou
temporelle, définissant son échelle de mesure caractéristique. Ceci rend les mesures
provenant de différents appareils parfois difficiles, en toute rigueur, 4 comparer ou a
combiner dans des modeles, si leurs échelles caractéristiques sont différentes: ainsi,
Ihumidimétrie neutronique concemne des volumes de sol supérieurs a ceux des
humidimétries gravimétriques ou TDR - Time Domain Reflectometry - ainsi qu'a ceux
des mesures tensiométriques auxquelles elles sont pourtant combinées pour simuler
I'évolution du profil hydrique. La plupart des méthodes disponibles donnent des mesures
punctuelles, 4 une échelle spatiale beaucoup plus fine que la discrétisation spatiale choisie
— @0l une comparaison problématique des résultats simulés par maille a ces mesures
Jocales. La nécessaire adéquation entre les échelles spatiales des données, de la théorie et
du modéle est rarement respectée [Cushman, 1986] — d’ou le besoin de nouvelles
méthodes capables de fournir directement des mesures aux échelles adéquates.

Figure 12.5: Cette figure présente un inventaire non exhaustif des pluviométres utilisés dans le
monde. Chaque appareil a ses propres caractéristiques aérodynamiques et donc son propre
pouvoir de captation des précipitations incidentes. Ceci rend difficile la comparaison de mesures
obtenues, dans le temps et dans I'espace, avec des pluviométres différents.

Sevruk B., Klemm S. [1989]: Catalogue of national standard precipitation gauges. Instruments
and Observing Methods Report No. 39, WMO/TD-No. 313, 50 p.
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Figure 12.5: Exemple de probléme métrologique: la diversité des pluviométres
[d’aprés Sevruk et Klemm, 1989].
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12.3.2. Problémes méthodologiques

Les données ne sont généralement pas disponibles avec la résolution spatiale
et temporelle requise: il est rarement possible, sauf dans des bassins de
recherche bien équipés, de multiplier les points de mesure - ne serait-ce que
pour des raisons de coit des appareillages et du traitement des données. Ceci
pose plusieurs types de probléemes, difficiles a résoudre dans chaque cas:

e Définition d'un plan d'échantillonnage (nombre et localisation des sites,
fréquence et répétition des mesures) a l'échelle du bassin: il peut étre
considérablement allégé en s'appuyant sur une typologie préalable du temps
et de I'espace en périodes et unités relativement homogenes, a partir de critéres
naturalistes souvent simples - en s'appuyant notamment sur l'identification des
périodes et zones "actives" et/ou "contributives". Ainsi, la forte variabilité
temporelle des forgages atmosphériques peut étre ramenée a un nombre
restreint de types de situations météorologiques et de temps locaux beaucoup
moins variables. De méme, un échantillonnage stratifié des sols et de la
végétation peut étre fait par grands types d'unités "géomorpho-pédo-
écologiques" présentant une variabilité inter-unités bien supérieure a la
variabilité intra-unité [Viville et al., 1986; Bruand et al., 1996].

e Recherche de méthodes de mesures indirectes, permettant d'estimer la
variabilité d'une propriété difficile & mesurer a partir de celle d'autres
propriétés plus accessibles: c'est le cas des modeles d'estimation des courbes
de conductivité hydraulique des sols a partir de leurs courbes de rétention
hydrique, ou de ces courbes de rétention a partir de leurs courbes
granulométriques plus largement disponibles [van Genuchten et al., 1992];
ou de l'utilisation des courbes de tarissement non influencé et de corrélations
"débit de base - extension des surfaces saturées" pour estimer a partir des
débits de base I'état des réserves hydrologiques et I'extension de ces surfaces

contributives (Fig. 12.6).

e Détermination des conditions initiales, toujours trés difficile méme a partir de
méthodes indirectes ou d'indices de conditions antérieures (Fig. 12.6). Dans le
cas de systémes pas trop fortement non-linéaires, une erreur sur l'état initial
influera surtout sur le début des simulations (compensation progressive des
erreurs): d'ou l'intérét de prévoir une "période de chauffe” du modele en
conditions 4 peu prés stationnaires avant le début de la période d'intérét,
notamment dans le cas d'une simulation événementielle (crue isolée,...).

Figure 12.6: Dans ce petit bassin versant des Vosges granitiques, des cartographies répétées des
surfaces saturées dans le fond du vallon ont permis de montrer que leur extension était trés bien
corrélée au débit de base a l'exutoire - représentatif de l'état hydrologique du bassin. Cette
relation permet 4 tout moment d'estimer avec une précision satisfaisante, a partir du débit de base
plus facile 3 mesurer, I'extension de ces surfaces contributives contrdlant le fonctionnement
hydrologique du bassin mais difficile 4 suivre en continu.
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Figure 12.6: Exemple d’estimation indirecte des conditions initiales
[In: Ambroise, 1986]: relation entre le débit de base Qb et I'extension Ssat
des surfaces saturées dans le bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 kmz).

e Définition de méthodes d'interpolation (géostatistiques,...) entre sites et dates
de mesures, pour cartographier les conditions aux limites, les variables et les
paramétres en tenant compte des discontinuités et hétérogénéités ainsi que
des corrélations entre variables. C'est par exemple le cas des champs de
précipitation fortement affectés par le relief, mais différemment selon les
types de temps [Creutin et al., 1980; Bénichou et Le Breton, 1987
Krajewski et Creutin, 1992; Humbert, 1995]; ou de la cartographie des
propriétés physiques et hydriques des sols [Voltz et al., 1997].
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o Développement de logiciels de traitement de Modeles Numériques de
Terrain (MNT), avec des procédures automatiques et interactives
d'extraction des caractéristiques topographiques et morphométriques
intéressant I'hydrologie [Depraetere, 1991; Moore et al., 1991], ou encore de
discrétisation spatiale a pas variable selon les zones du bassin. Toute
l'information topographique utile n'est cependant pas accessible a partir de
MNT, voire méme de cartes topographiques: c'est le cas de la
microtopographie de surface ou des réseaux de fossé et talus, jouant pourtant
un role essentiel sur les ruissellements.

e Mise au point de procédures fiables de gestion des données, pour assurer
la critique, l'archivage, la mise a jour, la consultation, la représentation et
'extraction de cette masse d'information, souvent considérable dans le cas
de réseaux de centrales d'acquisition automatique: l'interfagage des
modeéles hydrologiques spatialisés avec des Systéemes d'Informations
Géographiques (SIG) et de Gestion de Bases de Données (SGBD) - en
rapide développement, malgré leur lourdeur relative - devrait permettre a
terme d'assurer plus simplement ces fonctions, en amont et en aval de la
modélisation [Kovar et Nachnebel, 1993, 1996; Gurnell et Montgomery,
1998].

-

12.3.3. Apports de la télédétection

Pour augmenter la disponibilité des données spatialisées en hydrologie et
remédier a certains des problémes précédents, beaucoup d'espoirs ont été mis
dans la télédétection aéroportée et surtout satellitale, grace notamment:

e 2 la rapide amélioration de la résolution spatiale: les pixels de 20 m déja
disponibles pour certains capteurs rendent la télédétection satellitale
intéressante méme a l'échelle de petits bassins, avec des informations a une
échelle spatiale directement compatible avec celle des modeles spatialisés;

e a l'exploration des apports possibles d'une gamme de plus en plus large de
longueurs d'onde (visible, proche infrarouge, infrarouge thermique, micro-
ondes passives et actives) et de leurs combinaisons.

Des progrés trés importants ont été réalisés en télédétection pour
cartographier et suivre 1'évolution de nombreux paramétres et variables
hydrologiques [van den Griend et Engman, 1985; Brun et al., 1990; Engman
et Gurney, 1991; Schmugge et Becker, 1991; Andrieu et al., 1992; Bonn,
1996; Stewart et al., 1996]: état physiographique et hydrique du bassin
(topographie et morphométrie, occupation du sol, couvertures végétales et
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neigeuses, états de surface, humidité des sols et extension des surfaces saturées,
température de surface), mais aussi flux échangés avec I'atmosphére (suivi des
champs de précipitations et d'évapotranspiration) - composantes essentielles
mais encore trés mal connues et modélisées du cycle hydrologique.

Mais il reste encore beaucoup a faire pour relier les signaux
electromagnétiques enregistrés a des variables et paramétres hydrologiques,
valider ces méthodes d'inversion par des mesures in situ, tirer parti des
informations multispectrales et multicapteurs, améliorer leur fréquence et leur
disponibilité, développer de nouveaux modéles hydrologiques capables de les
assimiler - ce que font déja certains modeles [Ottlé et Vidal-Madjar, 1994;
HYDROTEL: Fortin et al., 1995; SLURP: Kite, 1995].

12.4. Adéquation des données: hétérogénéité spatiale

Méme si les données nécessaires sont disponibles, leur adéquation pour la
modélisation reste a assurer. La fréquente non-adéquation déja mentionnée
entre les échelles de mesure et de modélisation pose le probléme d'une
représentation satisfaisante des hétérogénéités et des fonctionnements tant a
I'échelle des unités de discrétisation que de I'ensemble du bassin.

12.4.1. Paramétrisation et variabilité intra-unité

Une fois délimitées les unités spatiales de calcul, il reste a les paramétrer.
Or, les études de terrain ont montré que dans des unités considérées comme
homogenes persistait une variabilité résiduelle souvent importante: c'est par
exemple le cas de flux comme les précipitations [Jacquet, 1960] ou de
variables internes comme le stock hydrique [Gascuel-Odoux et Mérot, 1986],
ou de paramétres comme les propriétés hydriques des sols [Nielsen et al.,
1973; Bouma et Bell, 1983; Vauclin, 1983] (Fig. 12.7, Fig. 12.8). Cette
variabilité est parfois assortie d'une autocorrélation spatiale qui, dans le cas
des propriétés des sols, peut amplifier la variabilité des flux hydriques
[Sharma et al., 1987; Binley et al., 1989b] (Fig. 12.9). Méme si elles peuvent
étre caractérisées et prises en compte dans les interpolations et intégrations
spatiales - par exemple, par les méthodes de la géostatistique comme le
krigeage [Delhomme, 1976; Journel et Huijbregts, 1978; de Marsily, 1986] -
encore bien peu de recherches ont porté sur I'explication de la genese de ces
variabilités et autocorrélations.
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Figure 12.7: Dans ce petit bassin versant des Vosges granitiques, un échantillonnage a 2 échelles
(fosse de 2 m de large; transect de 100 m de long) a permis de caractériser la variabilité spatiale
au sein d'une unité de sol homogéne. Les propriétés hydriques ont été mesurées au laboratoire sur
des échantillons de sol non remanié. Dans ce sol & matériel trés grossier, la rétention hydrique est
assez faible et la conductivité hydraulique & saturation trés forte. La dispersion autour des
moyennes est importante, surtout dans les horizons supérieurs. La variabilité observée a l'échelle
du transect est pour l'essentiel déja atteinte a I'échelle de la fosse. Les distributions statistiques
sont normales pour la rétention hydrique (comme pour toutes les variables statiques), et

lognormales pour la conductivité hydraulique (comme pour toutes les variables dynamiques).

Non-linéarité et non-stationnarité des processus, autocorrélation spatiale des
paramétres et des flux, topologie complexe des chemins de l'eau ont une
conséquence importante: a I'échelle d'une unité, les paramétres "équivalents”
("effective parameters") - valeurs que devraient prendre les parametres pour
donner les mémes résultats si I'unité était homogene et uniforme - différent des
moyennes et/ou cumuls de leurs valeurs locales et ne peuvent généralement pas
étre déduits a priori de leurs distributions statistiques dans l'unité [Vauclin et al.,
1983; Binley et al., 1989a]. C'est que dans un systéme non-linéaire, l'ordre des
opérateurs (moyenne, intégrale,...) influe directement sur les résultats: la
moyenne spatiale des simulations avec les paramétres locaux differe de la
simulation obtenue avec les paramétres moyens (Fig. 12.10).

Ceci pose plusieurs problemes:

« celui de l'estimation de la représentativité spatiale des mesures, fonction a la
fois des méthodes utilisées et de I'hétérogénéité du milieu, et que doit
prendre en compte la stratégie d'échantillonnage;

e celui de la caractérisation de cette variabilité résiduelle, en utilisant par
exemple des techniques a base de "facteur d'échelle" ("scaling factor")
[Warrick et al., 1977; Hillel et Elrick, 1990]: dans le cas de sols suffisamment
homogenes, la variabilité observée pour diverses propriétés hydriques peut étre
représentée par celle d'un unique facteur d'échelle (Fig. 12.11);

e celui de la prise en compte explicite de cette variabilité intra-unité: des
modéles 4 bases physiques mais 3 paramétrisation stochastique [Freeze,
1980; Gelhar, 1986] semblent pouvoir donner des résultats moyens plus
réalistes que des modéles purement déterministes (Fig. 12.10).

12.4.2. Intégration spatiale et changement d 'échelle

Cette utilisation de données locales pour paramétrer des unités spatiales en
vue d'une simulation globale pose en fait les problémes plus fondamentaux de
l'intégration spatiale (mais aussi temporelle) et des changements d'échelle, pour
lesquels il manque toujours une théorie générale [Gupta et al., 1986; Beven,
1991a; Sivapalan et Kalma, 1995].
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Figure 12.7: Exemple de variabilité intra-unité des propriétés hydriques d’un sol
[d’apres : Ambroise et Viville, 1986]: variabilité spatiale dans une unité de sol
du bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 km2). Haut: rétention hydrique 4 la saturation
et a pF 2. Bas: conductivité hydraulique  la saturation Ks. Profils des moyennes
et écarts-types dans une fosse et sur un transect; histogrammes des mesures
a 2 profondeurs sur le transect.
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Figure 12.8: Exemple de variabilité intra-unité des variables hydriques d’un sol
[d’apres: Gascuel-Odoux et Mérot, 1986]: variabilité spatiale des profils isotopiques
('80) de I'eau du sol dans une parcelle.

Figure 12.8: Dans une parcelle (2.6 ha) de sol limoneux en Bretagne, 34 sites ont été
échantillonnés a 4 profondeurs pour déterminer les profils isotopiques (180) de I'eau du sol. La

teneur en 'O est prise comme traceur des vitesses locales de transfert dans le sol des

précipitations hivernales. Dans cette parcelle pourtant assez homogene, ces profils présentent une
forte variabilité spatiale, méme pour des points voisins (cf. par ex. les points 4, 5, 14, 15).
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Les grandeurs pertinentes, et donc les formulations théoriques des
phénomenes et les méthodes de mesure, ne sont probablement pas les mémes
a chaque échelle [Cushman, 1986]. Les théories disponibles sur les flux
(ruissellement, transfert en milieu poreux, évapotranspiration) ont été établies
pour des échelles spatio-temporelles fines, sur des milieux continus et
homogenes, alors que le milieu naturel apparait comme trés hétérogéne et ce,
sur une large gamme d'échelles. La "physique de I'hydrologie", valable a
I'échelle du versant et du bassin, est vraisemblablement différente de celle de
I'hydrodynamique (échelle du monolithe et de la parcelle) mais reste encore a
établir. Plusieurs approches sont actuellement tentées pour resoudre ces
probleémes d'hétérogénéité et de changement d'échelles.

L'une, déja ancienne, part du constat de I'émergence de nouveaux concepts
et propriétés a chaque échelle, et cherche a les identifier [Dooge, 1986]:
Darcy I'a réussi en hydrodynamique avec l'identification de la conductivité
hydraulique, caractérisant simplement a 1'échelle macroscopique du monolithe
les transferts en milieu poreux, pourtant trés complexes a I'échelle
microscopique du pore. C'est ce qui reste a trouver pour caractériser
globalement la réponse complexe d'un versant ou d'un bassin, sans référence
directe a I'hétérogénéité des réponses locales: les courbes de tarissement non
influencé pourraient par exemple jouer ce role [Ambroise, 1988]. Par analogie
avec les "volumes élémentaires représentatifs" des milieux poreux, ceci
pourrait passer par l'identification d"aires élémentaires représentatives"
(REA), fixant une taille seuil (de l'ordre du km??) a partir de laquelle une
certaine stationnarité est atteinte [Wood et al. , 1990] (cf. Fig. 8.6): au dela de
ce seuil, les caractéristiques statistiques (moyenne variance, distribution) de
lheterogenelte locale  sous-jacente interviennent encore sur les
fonctionnements, mais plus ses caractéristiques topologiques (disposition
relative, connectivité).

Des approches plus récentes, donnant un nouvel éclairage a de nombreux
constats empiriques anciens, visent au contraire a rechercher les invariances:

* invariance fonctionnelle, cherchant a partir de la théorie de la similitude et
de I'analyse dimensionnelle a définir des variables réduites indépendantes
des échelles spatio-temporelles et permettant par une formulation
adimensionnelle de comparer entre eux les fonctionnements de systémes
(sols, bassins,...) trés différents [Miller, 1980; Wood et al., 1990];
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e invariance selon les échelles, par une analyse fractale de I'hétérogénéité -
considérée comme autosimilaire sur une large gamme d'échelle -
permettant d'interpréter les nombreuses "lois en puissance" découvertes
empiriquement dans la nature [Mandelbrot, 1989]. Cette analyse fractale
ou multifractale a déja été appliquée par exemple a l'analyse des
chroniques de pluies ou de débits [Hubert et Carbonnel, 1989; Tessier et
al., 1996], ou aux propriétés hydriques des sols [Tyler et Wheatcraft, 1990;
Rieu et Sposito, 1991].

Toutes ces recherches en cours soulignent que c'est sans doute a I'échelle
cruciale des petits bassins que la complexité et I'nétérogénéité sont maximales
et les plus difficiles & caractériser et a prendre en compte dans des modeles.
Pour de plus grands bassins, au dela d'un seuil encore mal connu, une certaine
linéarisation de la réponse semble souvent intervenir [Kirkby, 1988]: pour des
cours d'eau pérennes, plus la taille du bassin augmente, moins les
hydrogrammes de crue semblent sensibles aux non-linéarités liées a la
"fonction de production" des interfluves générant le volume de la crue, et plus
ils semblent contrdlés par la "fonction de transfert” dans le réseau
hydrographique assurant la répartition temporelle de ce volume.

Figure 12.9: Une expérience numérique a I'aide d'un modéle hydrodynamique 3-D a permis
de tester I'effet hydrologique de la dépendance spatiale des propriétés hydriques sur un
versant hypothétique soumis & une infiltration. Pour ce sol de type limoneux, la variabilité
autour des valeurs moyennes de rétention hydrique et de conductivité hydraulique est
représentée par la fonction de distribution d'un facteur d'échelle a, présentant aussi une-
certaine autocorrélation spatiale. (a): 4 niveaux de corrélation ont été testés avec des
variogrammes exponentiels: depuis l'absence de structure. spatiale jusqu'a une forte
dépendance. Pour chaque niveau, un tirage au hasard des valeurs de o dans sa distribution
autocorrélée a permis de paramétrer les 200 points du maillage du versant et de simuler
I'¢coulement hypodermique & la base du versant. (b): en régime transitoire, cet écoulement
est d'autant plus rapide que le milieu est plus autocorrélé. A méme distribution statistique,
la dépendance spatiale tend en effet & regrouper les points a forte (resp. faible) rétention ou
conductivité, créant ainsi des amorces de cheminement préférentiel. Lorsque les propriétés
hydriques des sols ne sont pas indépendantes dans l'espace, il est ainsi nécessaire de
connaitre en plus de leur distribution statistique (moyenne, variance,...) le variogramme
mesurant leur autocorrélation spatiale.
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Figure 12.9: Effet hydrologique de I'autocorrélation spatiale des propriétés hydriques
d’un sols [d’aprés Sharma et al., 1987]. (a): variogrammes exponentiels a
autocorrélation croissante utilisés dans les simulations. (b): écoulements

hypodermiques cumulés simulés a la base d’un versant hypothétique pour ces 4
niveaux de corrélation.
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Figure 12.10: Paramétres moyens et paramétres équivalents [In: Vauclin et al.,, 1983]:
comparaison de paramétrisations déterministe et stochastique pour la modélisation
de P'infiltration moyenne dans une parcelle, avec mise en échelle des propriétés
hydriques du sol. Les barres verticales correspondent au domaine de variation
des infiltrations mesurées en 23 sites.

Figure 12.10: L'effet de la variabilité spatiale des propriétés hydriques du sol sur l'infiltration
moyenne a I'échelle d'une unité homogene a été étudié sur une parcelle (1 ha) de sol sablo-
limoneux & Bambey (Sénégal). En 23 sites, le suivi des profils hydriques et tensiométriques lors
d'essais d'infiltrométrie a permis d'établir les 23 courbes locales de rétention hydrique et de
conductivité hydraulique. Leur mise en échelle a permis d'estimer leurs 2 courbes moyennes et la
distribution statistique du facteur d'échelle o pour cette parcelle. Les infiltrations cumulées
mesurées aux 23 sites présentent une forte variabilité autour de la courbe moyenne expérimentale,
représentative de l'infiltration sur la parcelle. Un modéle hydrodynamique a été utilisé de 2 fagons
pour simuler cette infiltration cumulée moyenne I(t): (i) une application déterministe, avec une
seule simulation a l'aide des paramétres hydriques moyens (comme si le sol était homogene et
uniforme: o = 1) conduisant & une nette sous-estimation de l'infiltration moyenne expérimentale;
(ii) une application stochastique, de type Monte-Carlo, ou 100 simulations ont été faites en
pondérant les paramétres hydriques moyens par 100 facteurs d'échelle différents, tirés au hasard
dans leur distribution statistique expérimentale: la moyenne statistique des 100 infiltrations
locales simulées est beaucoup plus proche de l'infiltration moyenne expérimentale; le domaine de
variation observé pour les 2 quartiles centraux de la distribution (0.62<a <1.28) englobe
largement le domaine de variation expérimental. Du fait des non-linéarités fonctionnelles, les
paramétres "équivalents" de la parcelle ne sont pas ses paramétres moyens.
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Figure 12.11: Exemple de mise en échelle des propriétés hydriques d’un sol
[d’aprés Warrick et al., 1977]. (@): courbes de rétention hydrique relative.
(b): courbes de conductivité hydraulique. Haut: courbes mesurées. Bas: courbes
transformées par mise en échelle.

Figure 12.11: D'aprés la théorie de la similitude, des milieu poreux sont similaires si leurs
propri€tés prennent des valeurs pouvant se déduire les unes des autres moyennant une simple
transformation affine: chaque milieu r a son propre coefficient multiplicateur (ou facteur
d'échelle) A, , représentant sa dimension porale caractéristique - ou, par rapport a un milieu de

référence moyen m, a, = A /A,. C'est le méme facteur @, qui intervient pour toutes les propriétés,
mais avec un exposant différent selon la propriété considérée: 1 pour la courbe de rétention
hydrique h(S), -2 pour la courbe de conductivité hydraulique K(S). Ainsi, 4 méme taux de

saturation S, leurs tensions hydriques sont reliées par la relation h,= o, h, , et leurs conductivités

hydrauliques par la relation K, = o, Ky, - Cette approche peut étre utilisée pour caractériser la
variabilité spatiale dans une unité de sol homogene. C'est ce que montre cette application aux
données de rétention hydrique (7 points par courbe) et de conductivité hydraulique obtenues pour
120 échantillons prélevés a 6 profondeurs en 20 sites d'un sol (Panoche soil). Placées sur un
méme graphique, toutes ces courbes montrent une forte variabilité, tant en rétention (a) qu'en
conductivité (b); mais aprés transformation affine de chacune avec son facteur d'échelle
spécifique a, , toutes ces courbes se raménent dans les 2 cas 3 une seule courbe moyenne - avec
une trés faible dispersion résiduelle. Ainsi, la variabilité interne de cette unité de sol est pour
I'essentiel résumée dans ces 2 courbes moyennes et la distribution statistique d'un unique facteur

d'échelle (une valeur de o, pour chaque échantillon). L'hypothése de similitude est bien valable
pour ce sol.
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12.5. Calage et validation du modéle

Une fois choisie la structure du modele, vérifiés les algorithmes et définie sa
paramétrisation en fonction du bassin versant, des simulations sont en principe
possibles pour toutes conditions initiales et aux limites. Mais avant une
utilisation en routine, il reste encore, le cas échéant, a compléter cette
paramétrisation, et surtout a vérifier la qualité du modele en simulation.

12.5.1. Calage et analyse de sensibilité

Certains paramétres restent souvent impossibles a mesurer ou évaluer, ou
alors seulement dans une fourchette assez large. Cette identifiabilité incompléte
du modéle oblige a estimer les paramétres manquants par calage (ou calibrage,
ou réglage; "calibration"): il s'agit de rechercher quelles valeurs de ces
parametres permettent de simuler au mieux, au vu d'un critére choisi, une série
de données de référence sans modifier les parametres déja bien identifiés
[Sorooshian, 1991; Sorooshian et Gupta, 1995; Walter et Pronzato, 1997]. Ce
calage par "méthode inverse" est utilisé pour estimer les "parametres
équivalents", notamment dans le cas de modeles spatialisés [Kool et al., 1987;
Renard et de Marsily, 1997].

Le choix de la période de référence est crucial pour la qualité du calage: plus
la période est contrastée, plus est large la gamme de fonctionnement dont elle
est représentative, et plus sont nombreuses les combinaisons de processus et
facteurs qu'elle permet d'activer dans le modele. C'est donc le contenu
informatif de la période de calage qui importe, plus que sa durée - au dela d'une
durée minimale, fonction du nombre de parametres a estimer.

La qualité de la simulation sur cette période est généralement évaluce en
prenant comme critére la valeur d'une "fonction-objectif', fournissant une
certaine mesure globale de I'écart entre les séries des valeurs mesurées et
simulées des variables de calage choisies. Le calage revient a rechercher les
valeurs des paramétres correspondant au minimum (ou maximum, selon la
fonction) de la "surface de réponse", représentant les variations de la fonction-
objectif dans l'espace des parametres de calage. Différentes fonctions peuvent
atre définies selon l'objectif poursuivi, les plus fréquemment utilisées étant :

e du type "moindres carrés" (approche supposant implicitement les résidus
indépendants, centrés et gaussiens) - comme par exemple le taux d'efficacité
(ou efficience; "efficiency") [Nash et Sutcliffe, 1970] mesurant la part de la
variance des mesures expliquée par le modéle;

e du type "maximum de vraisemblance" (approche plus générale, mieux
adaptée aux caractéristiques probabilistes complexes des erreurs).
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Chaque fonction privilégiant certains aspects, il est préférable d'utiliser
conjointement plusieurs fonctions [Horberger et al., 1985] - avec, comme
complément indispensable, une comparaison visuelle mieux 2 méme
d'identifier les périodes a problémes.

Plusieurs types de méthode d'ajustement sont possibles:

¢ "manuel", par "essais et erreurs": différents jeux de valeurs de paramétres
sont testés successivement jusqu'a en trouver un semblant convenir; bien
qu'apparemment trés simple, cette méthode nécessite une bonne expérience
du modele et peut s'avérer peu concluante méme avec un petit nombre de
paramétres de calage, du fait de leur possible interdépendance;

* automatique, a l'aide d'algorithmes d'optimisation cherchant, a partir d'un
Jeu initial plausible de paramétres, 4 converger itérativement vers I'extremum
absolu de la surface de réponse, en évitant les extrema locaux;

¢ stochastique, de type "Monte Carlo": I'échantillonnage systématique, par
tirage au hasard, de tout le domaine des paramétres permet une exploration
détaillée de la surface de réponse, au prix de trés nombreuses simulations.

Le calage joue en fait un double réle:
e ['un, explicite, d'estimation de parametres non connus,

e l'autre, implicite et trop souvent oublié, de compensation sur ces seuls
paramétres de toutes les erreurs liées au modéle ou aux données.

Il en résulte de nombreux problémes, rendant problématique cette étape
malgré l'apparente facilité qu'elle offre pour paramétrer un modéle:

¢ les données de référence utilisées pour le calage ne sont pas elles-mémes
exemptes d'erreurs; il n'est d'ailleurs pas rare que, par sa cohérence interne,
un modele permette de détecter des données erronées.

* le résultat du calage dépend largement du choix de la méthode d'ajustement,
de la fonction-objectif et des périodes et variables de référence, voire méme
de la discrétisation choisie: ainsi, le calage de TOPMODEL donne des
valeurs de conductivité hydraulique croissant avec la taille des mailles du
MNT utilisé - ce qui explique les valeurs irréalistes fréquemment obtenues
pour ce paramétre de calage lorsque cet effet n'est pas corrigé [Bruneau et al,
1995; Saulnier et al., 1997];

® contrairement & ce qui est souvent suppos€, interdépendances et non-
linéarités rendent généralement la surface de réponse peu lisse voire
discontinue, méme pour des modeles a peu de paramétres: les multiples
extrema locaux rendent plus difficile la détection de I'extremum absolu;
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e la "surparamétrisation” de la plupart des modéles spatialisés - par rapport a la
quantité des données disponibles pour le calage - peut conduire a une forte
indétermination, les rendant non identifiables: des simulations tres
semblables peuvent étre obtenues avec des jeux de paramétres calés trés
différents, du fait de compensations liées a l'interdépendance des paramétres:
comment alors identifier le "bon" jeu de parametres ?

e des résultats similaires peuvent étre obtenus avec des modeles trés différents,
reposant donc sur des représentations trés différentes de la méme réalité
[WMO, 1975, 1986, Loague et Freeze, 1985; Franchini et Pacciani, 1991]:
comment alors identifier le "bon" modéle ? Avec un nombre suffisant de
paramétres de calage, il est en effet possible de "bien" caler numériquement
un "mauvais" modéle - ce qui peut conduire a des conclusions tout a fait
irréalistes et/ou dommageables: a condition de bien "tourner les boutons" de
rugosité et infiltrabilité, il est possible de simuler correctement a l'aide d'un
modéle de ruissellement une crue d'origine purement souterraine, mais
certainement pas aussi les variations correspondantes d'humidité des sols ou
de niveau piézométrique.

Ce probléme de non-unicité ("equifinality") de la paramétrisation et de la
modélisation, par rapport a la fonction-objectif choisie, peut sans doute €tre en
partie résolu par une réduction des degrés de liberté lors du calage. Trop de
modeles sont calés sur les seuls débits a l'exutoire, ce qui laisse une large
indétermination sur la simulation des autres grandeurs. Intégrer aussi dans la
fonction-objectif d'autres flux hydriques et/ou d'autres variables internes (stocks
hydriques locaux, niveaux piézométriques, débits de sources ou de sous-bassins,
extensions de zomes actives ou contributives,...) simulés par le modeéle, voire
méme 4 terme des flux couplés (énergie, solutés, sédiments,...), permettraient de
fortement restreindre le nombre de jeux de paramétres et de structures de
modéles numériquement équivalents. C'est sans doute moins en prolongeant la
période de calage qu'en augmentant le nombre de sites et de variables utilisés
que pourra étre amélioré le calage des modeles.

Une analyse de sensibilité du modele peut éventuellement compléter cette
étape de calage [Sorooshian et Gupta, 1995]: faire varier, successivement ou
simultanément, les paramétres autour de leurs valeurs optimales (mesurées ou
calées) permet de préciser le "domaine d'indifférence” de chaque paramétre, a
l'intérieur duquel la qualité des simulations n'est pas significativement altérée.
Ceci permet de détecter les paramétres auxquels le modeéle est peu sensible, tout
au moins dans les conditions retenues, et de simplifier le cas échéant sa
structure pour les éliminer. De telles analyses ont montré que 3 ou 4 parametres
suffisent en fait a caler correctement des modéles conceptuels globaux
[Sorooshian, 1991]; des analyses systématiques restent a faire pour les modeles
spatialisés, ou le risque de surparamétrisation est bien plus grand. Ce type
d'analyse est rendu délicat par l'interdépendance des paramétres; ses résultats
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restent relatifs au jeu de données utilisé, limitant leur transposition a d'autres
conditions. Il tend a étre supplanté par l'approche stochastique bien plus souple
et générale (Fig. 12.12).

12.5.2. Validation multicritére

Cette étape de calage ne suffit cependant pas a s'assurer du réalisme du
modele: il reste encore a le valider, en vérifiant si le modéle calé simule
correctement des séries de données spatio-temporelles de référence non utilisées
lors du calage, portant de nouveau si possible sur plusieurs variables d'intérét -
et non pas seulement sur les débits, comme c'est encore trop souvent le cas.
Comme le recommande Klemes [1986b], cette validation devrait au minimum
comporter les étapes itératives suivantes (cf. Fig. 11.4):

e calage sur une période et un bassin de référence, si possible pour plusieurs
variables d'intérét;

e validation sur d'autres périodes pour le méme bassin (split-sample test) et
sur plusieurs flux et variables internes du bassin, sans modifier le jeu de
parametres estimés ou calés;

® transposition & d'autres bassins similaires (proxy-basin test) et pour les
périodes de référence disponibles, en conservant ou adaptant le jeu de
parametres précédent sans nouveau calage.

Chacune de ces étapes peut conduire & remettre en cause la paramétrisation
ou la structure du modeéle en cas de simulation insatisfaisante au vu de la
fonction-objectif choisie: tout échec ou erreur en modélisation est en fait plein
d'enseignements!

Encore trop rarement appliquée en hydrologie, une telle procédure de
validation multiéchelle et multivariable oblige a définir au préalable une
stratégie d'utilisation optimale des données de référence, rarement disponibles
en grande quantité [Ambroise et al., 1995b]. Et la nécessaire comparaison des
modeles passe par la définition de procédures standards et d'une gamme de
criteres d'évaluation robustes et bien adaptés a différentes conditions, que
devrait alors indiquer toute publication en ce domaine [WMO, 1986]: trop peu
de publications sur la modélisation hydrologique donnent des indications
detaillées sur la procédure de validation employée et sur la qualité des
simulations faites. Il faut cependant noter que, trés dépendantes de la variabilité
des données de référence utilisées, les valeurs des fonctions-objectif peuvent
étre utilisées pour comparer plusieurs modélisations sur le méme jeu de
données, mais pas pour des bassins et/ou périodes différents.
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Cet indispensable calage de certains paramétres, cette difficile validation des
modéles imposent une contrainte d"unités de temps, de lieu et d'action"
[de Marsily, 1994] limitant considérablement leur utilisation "en extrapolation”,
notamment pour tester des scénarios de changement. La plus grande prudence est
recommandée dans leur exploitation en dehors des conditions pour lesquelles ils
ont été validés: pour simuler des événements exceptionnels (crues, sécheresse,..),
prédire 1'impact de perturbations importantes d'un bassin (changement d'occupation
du sol, aménagement,...) ou des conditions aux limites (changement climatique,...),
modéliser des bassins non jaugés (calage et validation impossibles). Pour le test de
scénarios de changement, il peut d'ailleurs étre préférable de retenir pour le calage
et la validation du modéle des périodes et/ou des bassins aussi différents que
possible ("differential split-sample test") - par exemple, pour vérifier en conditions
plutét de hautes eaux la qualité du modéle calé en conditions plutot de basses eaux
ou inversement, selon les changements escomptés.

Ce sont pourtant ces applications "en extrapolation" qui sont invoquées pour
justifier le développement de modéles physiques complexes... En pratique, tels
qu'ils sont utilisés faute d'informations suffisantes, ces modeles différent peu
des modeéles conceptuels dans leurs limitations [Beven, 1989a; de Marsily,
1994] - méme si bien sir leur habillage théorique et mathématique fournit un
cadre conceptuel et formel beaucoup plus évolutif.

Figure 12.12: Une modélisation a paramétrisation stochastique, de type Monte-Carlo (10.000
simulations), a été faite par tirage au hasard de jeux différents de 6 parameétres du modele
hydrologique TOPMODEL dans des distributions statistiques réalistes pour ce petit bassin
versant vosgien. La distribution des valeurs du critére de vraisemblance choisi pour évaluer la
qualité de chaque simulation présente une trés forte dispersion pour la plupart des parameétres, des
simulations tout aussi vraisemblables étant obtenues pour des jeux de paramétres trés différents.
Les 3 paramétres ZMAX, SRMAX et "Surface Time Delay" semblent présenter une certaine
plage de valeurs optimales, le modéle semblant trés peu sensible aux 3 autres. A condition de
faire un nombre suffisant de simulation, ce type de procédure permet d'échantillonner finement
tout l'espace des parametres - beaucoup mieux que par les analyses de sensibilité classiques.

12.6. Conclusions: Incertitude et intervalle de confiance

Les approximations liées a la structure du modéle, les insuffisances des données
disponibles (conditions initiales et aux limites, variables internes et paramétres), les
imprécisions dues a I'hétérogénéité du milieu (variabilité spatio-temporelle, conflit
d'échelles), les compromis introduits lors du calage conduisent & des simulations
assorties d'une incertitude plus ou moins large selon les point et les instants, difficile
a estimer, le plus souvent ignorée ou négligée par l'approche déterministe classique, et
pourtant bien utile a connaitre: par exemple, pour identifier les périodes (ou zones) a
probléemes en comparant les intervalles de confiance des courbes (ou cartes) mesurées
et simulées; ou pour vérifier si un écart, méme important, entre valeurs simulées et
mesurées est vraiment significatif au vu de cette incertitude.
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Figure 12.12: Exemple d’analyse stochastique de la sensibilité d’'un modéle
[In: Freer et al., 1996]: paramétrisation stochastique du modéle TOPMODEL appliqué
au bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 km?): "nuages de points” des mesures
de vraisemblance (likeli r2) en fonction des valeurs tirées au hasard de 6 paramétres
pour 10.000 simulations (I point par simulation).
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Il est quelque peu paradoxal, et déontologiquement problématique, que dans
un domaine aussi complexe et donc aussi sujet  l'incertitude que I'hydrologie,
on se contente encore souvent d'une modélisation purement déterministe,
capable seulement de fournir dans chaque cas UNE simulation, prise ensuite
comme référence pour d'éventuelles décisions. Caractériser cette incertitude, en
déduire un intervalle de confiance ou une fonction de vraisemblance des
simulations doit étre désormais un théme de recherche prioritaire en hydrologie
[Beven, 1991b].

Des voies de recherche prometteuses en ce sens résident dans I'appel a la
théorie des ensembles flous [Ganoulis, 1996] et surtout dans une utilisation
stochastique (par exemple, de type "Monte Carlo") de ces modeles
déterministes, que le développement rapide des moyens de calcul rend de plus
en plus accessible. Au lieu de chercher a tout prix a éliminer I'hétérogénéité en
utilisant des paramétres moyens ou "équivalents", ou a identifier par calage des
paramétres "optimaux" & partir de données de référence elles-mémes "bruitées”,
pourquoi en effet ne pas prendre en compte explicitement - au prix d'un effort
qui n'apparait plus comme rédhibitoire - les informations méme subjectives
souvent déja disponibles sur ces hétérogénéités et imprécisions? C'est ce que
s'efforcent déja de faire les générations numériques, conditionnées par toutes les
mesures disponibles, de milieux synthétiques ayant les mémes propriétés
stochastiques que le milieu réel étudié [de Marsily, 1994]; ou des approches
comme GLUE ("Generalised Likelihood Uncertainty Estimation") [Beven et
Binley, 1992] permettant d'estimer I'incertitude tant sur les paramétres calés que
sur les simulations (Fig. 12.13).

Figure 12.13: Une modélisation a paramétrisation stochastique, de type Monte-Carlo (10.000
simulations), a été faite par tirage au hasard de jeux différents des paramétres du modele
hydrologique TOPMODEL dans des distributions statistiques réalistes pour ce petit bassin
versant vosgien. Aprés élimination des simulations ne respectant pas un critére de
vraisemblance fixé a priori (méthode GLUE), cette modélisation stochastique a permis de
déterminer l'intervalle de confiance des simulations compte tenu de l'incertitude sur les
paramétres, et ainsi d'identifier les périodes ol les simulations sont significativement
différentes des observations. Cet intervalle est d'amplitude trés variable selon les périodes:
ainsi, des valeurs observées et simulées proches peuvent s'avérer significativement différentes
si leur intervalle de confiance est trés petit, et des valeurs éloignées ne pas 1'étre si l'intervalle
est trés grand.

164




1#10"

6*10"' 1990
o RN Q Obeerved
’; 1*10 —-— 80X Lower bnd /
g 5%*10° —— 90X Upper Bnd I
© ik \ |
5 AN\
a A, l! \ i l’?
< 1#10°4 BrANY
: e
2 5%107" Wl
g \
~ 10107~ N, RN INY
Ny \
510" N, Y
U. -‘,I
1*10™" T T T T T 7 T
50 100 150 200 250 300 350
Time (days)
1*#10*
L.
6*10 1992
L - Q Observed
1*10 \ ——- 90X Lower bnd oo ;ll““ii.
5¢10° - %. , \w-\ ~—- 90X Upper Bud ]\ ; \

1*10° \\{\ AN N "

Acc. Flow (mm/day)

RN Jv.\
W N
a Sy A
5+107" 'y

1*#10°* T T T T T T
50 100 160 200 260 300 350
Time (days)

Figure 12.13: Estimation par la méthode GLUE (Beven et Binley, 1992)

de lincertitude des simulations [In: Freer et al., 1996]: intervalle de confiance (2 80 %)
des hydrogrammes simulés avec TOPMODEL, et comparaison avec I'hydrogramme Q

observé dans le bassin versant du Ringelbach (F; 0.36 km2).
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13

CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES:

interactions "'terrain-modeéle"

Ainsi, méme si de grands progrés ont été réalisés depuis une vingtaine
d'années dans la compréhension et la modélisation de la réalité complexe qu'est
tout bassin versant, il reste beaucoup a faire pour aboutir 2 une représentation
satisfaisante des chemins de 1'eau. Limitant la transposabilité des résultats, les
fortes hétérogénéités et non-linéarités constatées a toutes les échelles doivent
encore étre mieux caractérisées et prises en compte. Enfin, la prolifération
actuelle des modeles doit souvent plus & une "mathématicaillerie" assez stérile
(la "mathematistry" citée par Klemes [1986a]) qu'a de véritables progrés
conceptuels et méthodologiques: méme les modéles les plus sophistiqués, les
mieux ancrés dans les théories hydrodynamiques apparaissent en fait, tout au
moins tels qu'ils doivent encore généralement étre utilisés, comme peu
différents de modeles plus conceptuels ou empiriques.

C'est que toute modélisation résulte d'une interaction entre un modele et un
jeu de données, tous deux assortis d'incertitudes: les approximations dans la
structure du modele, la disponibilité, I'adéquation et la précision limitées des
informations utilisées, et la faible compatibilité des trois échelles (point de
mesure, maille de discrétisation, bassin versant) auxquelles elles sont acquises,
rendent difficiles tout a la fois le calage et la validation du modéle, et
assortissent les simulations d'une incertitude souvent large mais trop rarement
connue. Si bons soient-ils, un modeéle n'est pas la réalité, une simulation n'est
pas une expérience; un modéle ne donne pas de preuves, tout au plus des
arguments - mais c'est déja beaucoup! Interfaces désormais indispensables entre
théorie et pratique, les modeles sont utiles et utilisables malgré leurs défauts et
limites, sous réserve que puisse étre apprécié le degré de confiance a accorder a
leurs simulations et prévisions [Morton, 1993].

Comme le souligne Beck [1987], le choix d'un modele pose un dilemme:

* soit un modele simple, facile a caler mais & domaine de validité étroit, ayant
un faible pouvoir d'extrapolation.

e soit un modele détaillé, a large domaine de validité mais difficile a caler,
fournissant des simulations correctes mais assorties d'une large incertitude.
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11 apparait en tout cas indispensable:

e d'adapter la complexité du modéle utilisé a la nature, & la quantité et a la
qualité des données disponibles tout en restant proche des processus réels.

e de limiter au maximum la part du calage dans la paramétrisation, quitte a ne
pas obtenir le modéle "optimal" du seul point de vue numérique.

Des recherches interdisciplinaires assurant une meilleure intégration des
différentes  approches  (climato-hydrologique, hydrodynamique, topo-
morphométrique, géophysique, géochimique, écologique, ...) du cycle de I'eau,
une plus forte interaction entre les études de terrain et le développement de
modeles devraient permettre a terme de dépasser ces limitations:

e le terrain peut stimuler la formalisation, en identifiant de nouveaux processus
et combinaisons de processus, en contredisant les aspects trop simplistes des
modéles et des théories.

¢ la modélisation peut guider les recherches de terrain, par le test d'hypotheses
a l'aide d'expériences numériques ou par l'analyse des écarts entre
simulations et observations.

Observation et mesures in situ, expérimentation sur le terrain et au

laboratoire, effort de formalisation et de modélisation sont indispensables

et complémentaires - 2 condition de les mener dés le départ en concertation.

Cette étroite coopération entre les hydrologues de terrain et les modélisateurs
- "les Cain et Abel de I'hydrologie" [Dunne, 1983] -, dont la nécessité et
l'urgence sont de plus en plus largement ressenties [Dubreuil, 1989;
Christophersen et Neal, 1990; DeCoursey, 1991; Dozier, 1992], devrait
rapidement conduire la communauté hydrologique:

e 2 mieux focaliser sur un petit nombre de zones-ateliers bien équipées et
représentatives des différents milieux l'effort actuel considérable de
recherches in situ, difficile & bien valoriser car beaucoup trop dispersé sur
une multitude de sites différant par le spectre des informations recueillies, la
qualité de l'instrumentation, la durée du suivi et l'extension spatiale. Ce
pourrait étre le cas de réseaux de bassins versants de recherche a long terme,
intégrant des dispositifs de mesure emboités a plusieurs échelles (parcelle,
versant, bassin élémentaire, bassin versant, transect régional): par leur
quadruple fonction de laboratoire de terrain (mesures, expérimentations), de
site de validation (méthodes, modéles), d'observatoire du milieu (tendances a
long terme) et de lieu de formation (universitaire, technique), ces bassins de
recherche sont des sites privilégiés pour de telles études interdisciplinaires
[Ambroise, 1994].

e 3 mieux concevoir a priori I'acquisition de données sur ces sites en termes de
test d'hypothése (ou de méthode, ou de modele) - a I'exemple d'autres
domaines proches (atmosphérique, océanique, géophysique): la modélisation
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hydrologique doit trop souvent, a posteriori, "faire avec" des jeux de
données acquis en routine mais rarement bien adaptés. De grandes
expérimentations l'ont déja réussi sur certains aspects du cycle de I'eau,
comme par exemple les champs de précipitations (EPSAT: Lebel et al.
[1996]) ou le bilan hydrique spatialis¢ (HAPEX-MOBILHY: Schmugge et
André [1991]; HAPEX-Sahel: Goutorbe et al. [1997]).

Telles sont quelques-unes des voies que, pour progresser, devrait
probablement suivre I'hydrologie, depuis trop longtemps écartelée entre:

* une ingénierie hydrologique ignorant encore trop les résultats des recherches
sur les processus et utilisant, faute de mieux, des méthodes et outils souvent
reconnus comme peu réalistes;

e une recherche hydrologique parvenant progressivement a déméler la
compiexité du réel mais encore trop peu capable de traduire ses résultats en
méthodes et modeéles opérationnels.

Tendance accentuée d'ailleurs par une formation en hydrologie un peu trop

stéréotypée et pas assez renouvelée depuis une vingtaine d'années: le manuel

nouveau de 'hydrologie moderne reste a écrire...!

L'émergence d'une véritable science hydrologique, encore trop dépendante
actuellement des nombreuses sciences connexes, passe par l'identification de
nouveaux concepts et de nouvelles lois hydrologiques [Dooge, 1986],
permettant d'aboutir & des modéles restant & bases physiques mais suffisamment
simples pour étre opérationnels, mais aussi par le développement de nouvelles
techniques de mesures aux échelles appropriées.

Trop longtemps pilotée par la solution immédiate de problémes de
ressources en eau et de maitrise des débits qui l'ont focalisée sur les relations
pluie-débit, I'hydrologie a pu se satisfaire de solutions empiriques et globales, ce
qui a beaucoup freiné son développement comme science [Yevjevich, 1968;
Klemes, 1986a, 1988]. Fortement sollicitée depuis une quinzaine d'années par
l'aggravation des questions d'environnement (pollutions, érosion, impact des
changements d'occupation des terres ou des changements climatiques,...) liées
aux quatre fonctions de l'eau (ressource, agent, vecteur, biotope), I'hydrologie
connait actuellement une nouvelle impulsion, qui l'oblige & une approche plus
scientifique et plus compléte du cycle de I'eau - dont la connaissance et la
modélisation sont un préalable indispensable a celles des autres flux couplés.
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