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INTRODUCTION

Ce polycopié n'est pas un cours complet d'hydrologie générale ;
il contient simplement un certain nombre de données sur les phénoménes
physiques intervenant dans le cycle de 1'eau.

Nous nous sommes limités & une définition restreinte de

1'hydrologie : 1l'analyse et la prévision des débits des cours d'eau.

L'aspect méthodologique y est peu développé ; car il est présenté
au cours de travaux dirigés en 2&me année puls en 38me année en Hydrologie
Approfondie ; toutefois, nous avons voulu insister sur la critique des

données, étape importante de tout travail quantitatif.

Le chapitre "Hydrométrie" est indiqué pour mémoire car il était
peu intéressant de résumer en 10 & 20 pages 1'ouvrage récent consacré i
cette question et indiqué en bibliographie. Nous conseillons aux utilisateurs
de se reporter a ce document. Toutefois, un exposé sera fait en cours sur

ce sujet.

I1 me reste & remercier M. REMENIERAS et la Météorologie Nationale
qui m'ont autorisé 3 reproduire certaines des figures contenues dans

1'hydrologie de 1'ingénieur et dans le cours de Météorologie.
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T RAPPELS DE METEOROLOGIE ET DE CLIMATOLOGIE A L'INTENTION DES HYDROLOGUES

Introduction :

Les notes qui suivent ne constituent pas un cours de météorologie ou de
climatologie ; le lecteur pourra s'il le désire consulter des ouvrages de connais-
sance générale ou les cours de la Météorologie Nationale. Toutefois, 1'hydrologue
étant amené & étudier les effets de certains phénoménes naturels ainsi qu'a utili-
ser des résultats de mesures, il lui est indispensable de connaitre les &léments
essentiels de météorologie et de climatologie.

L'atmosphére constitue, du point de vue qui nous intéresse :

~ un collecteur de chaleur émise par le soleil (radiation de faibles longueurs
d'onde))ainsi que par la surface du sol.

- une énorme masse d'air et d'eau ; cette dernidre se trouvant, selon les

conditions locales, sous forme de vapeur d'eau, de cristaux de glace ou de gouttelet~-
tes.

- un réseau complexe de transport des masses d'air.

I-1) Phénoménes fondamentaux

La pression partielle engendrée par la vapeur d'eau dans un mélange de gaz,
appelée "tension de vapeur", ne peut dépasser une certaine valeur dite "tension de
vapeur saturante' ; la tension de vapeur saturante est indépendante de la pression
mais fonction de la température. S'il s'agit d'air contenant de la vapeur d'eau
d une pression égale 3 la tension de vapeur Baturante on dira que 1'on est en pré-
sence d'air saturé. Le tableau I donne les valeurs de tension vapeur sturante de
l1'air en présence de glace ou d'eau liquide selon que la température est négative
ou positive.

. . -
. . .
.
.

Température en degrés celsiugs - 20 : - 10 0 10 : 20 : 30 :
: Tension de Vapeur saturante : 0,78 : 1,96 : 4,58 : 9,21 : 17,5 31,8 :
: (en mm Hg) : : : : : : :
: Masse d'eau sous forme de va;-0,89 : 2,16 4,85 : 9,42 : 17,3 ¢ 30,4 :

peur en g/m3 : :

Tableau I : tension de vapeur saturante

R A



Donc, a quelques exceptions prés, l'air ne peut contenir plus d'une certai-
ne masse d'eau sous forme de vapeur ; il y aura au deld formation de goutielettes.
Notons que cette quantité d'eau est assez élevée : 4 10°, elle représente une lame
d'eau liquide équivalente de 10 mm pour une hauteur de 1000 m, ce qui est supérieur
dans la plupart des cas a la masse de 1l'eau sous forme de gouttelettes contenues
dans un nuage.

La condensation libére 600 calories environ par gramme d'eau condensée,
c'est-a-dire est capable d'élever de 2°C la température d'un m3 & la pression
normale.

L'humidité

La composition du mélange air + eau est caractérisée par diverses expres-—
sions :

- 1'humidité absolue : masse de vapeur d'eau par unitéide volume (en géné-

ral en g/m3). En partant de 1l'équation des gaz parfaits, on trouve que

h, = 217 %- ol h_ = humidité absolue en g/m3
€ = tension de vapeur en millibars
T = Température absolue

=~ 1'humidité relative : rapport de la tension de vapeur réelle e i la

tension de vapeur saturante e,, 4 la méme température ; c'est &galement le rapport
des humidités absolues eobservées et saturantes.

- le_rapport de mélange : (r) c'est le rapport de la masse de vapeur d'eau
d la masse d'air sec ; on l'exprime en grammes par kilogramme d'air sec -
r =622 e en g/kg

Pa - e

I1 varie de 0,5 & 25 g/Kg (air arctique - air tropical maritime).

- Le_point de_rosée : C'est la température i laquelle une masse d'air

de rapport de mélange r, a la pression p,doit @tre refroidie pour devenir saturée

r et p restant constants. ’

Rappelons que la pression atmosphérique décroit avec 1'altitude sur une
verticale suivant une loi exponentielle; ce qui a permis de définir une atmosphére
standard voisine des conditions moyennes :

¢ Altitude en m : Pression en mb :
: 0 : 1013,2 :
: 1000 : 898,7 :
: 2000 : 794,8 :

3000 : 701,0 :
: 4000 : 616,2 :
: 5000 : 540,0 :
: 10000 : 264,3 :

BN A



Nous verrons que la variation selon la verticale de la pression est respon-
sable de nombreux phénoménes météorologiques ; ceci est dii au fait que l'air, en
montant ou en descendant, subira une détente ou une compression et verra sa tempé-
rature varier, d'ol des possibilités de condensation.

Les variations verticales de température revétent une grande importance
en ce qui concerne notamment la formation des nuages.

- Gradient vertical moyen. Gradient vertical instantané.

En moyenne, c'est a4 dire si 1'on compare des moyennes de températures prises
a des altitudes différentes, la température décroit d'environ 0,5°C par 100 m jusqu'a
10000-12000 m (limite de la troposphére){ Mais en un point donné et 3 un instant donné,
la variation verticale de la température peut &tre en général tré&s différente de la
moyenne ; la température peut méme croitre avec 1'altitude (ce qu'on appelle une inver-—
sion) sur une certaine tranche de hauteur. C'est pourquoi certaines stations météorolo-
giques proc&dent 1 ou 2 fois par jour i des lachers de ballons qui leur permettent
de connaitre le profil instantané de température.
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- Gradient vertical de 1'"adiabatique sé&che"

-~

Considérons une particule d'air sec que l'on oblige i monter dans le champ
de la pesanteur. - -

t
X , £s, Bes T
[P
état final : Pl, Ty, 2z T T

{ ! pol '50(‘1_0

t -

v - -

état initial : Po, To, zo

Supposons que cette transformation soit adiabatique, c'est & dire que la
particule n'échange pas de chaleur avec le milieu extérieur (par exemple cas d'un
mouvement rapide). Rappelons que 1'on établit en thermodynamique 1'expression sui-
vante

R T 1 . .
aT = ) dpP + ol dQ donnant 1'expression de la variation
P P
de température au cours d'une transformation ol R = Cp - CV
Cp = chaleur massique 3 pression constante
Cy = " " " volume constant

dQ = échange de chaleur avec 1'extérieur

Donc dans notre cas %Z= %i %E (1) R = 287 J.Kg—l.oK—l
pa
B 1o -1
Cp,= 1005.3.Kg" °K
o .2
pa 7

I1 y a donc refroidissement ; cherchons 1'ordre de grandeur de celui-ci
au voisinage du sol : P = 1000 mb T = 273 + 15 = 288 °K dT = 1°K

d'oli  dP = é- i%%% | =12 mb  or %g ~ Imb/8m

si z est 1'altitude ; si bien que 12 mb correspondent i 100 m environ.

Si on intégre la relation (1), on aboutit & :

Ra/c
I (El) pa’ ce qui permet de définir
o Po
la température potentielle : C'est la température de la particule d'air sec
amené adiabatiquement au niveau de pression 1000 mb
Ra/g
9 = To (%8990 pa To, Po = conditions initiales
D'autre part, on peut écrire %g = - %%-(2) ol est 1l'accélération de 1la

pesanteur ; si bien que les relations (1) et (2) fournissent

i __ sg..10

= - °
dz T T005 ~ !/100m
La température d'une particule d'air sec varie d'environ 1°C/100 m dans une
transformation adiabatique.



Ce résultat reste valable pour 1'air non saturé.

. . . . T
- Gradient vertical de "1'adiabatique humide'

Si 1'on considére une particule d'air saturé, il y aura évaporation ou con-
densation d'eau au cours de la transformation ; le gradient est plus faible que
celui de 1'adiabatique séche et varie avec la pression (cf tableau 2).

Température : : =20 : =10 0 : 10 : 20 : 30

.
. ae

Pression : (mb)

1000 : .86 - .65 : .53 W43 : .35

800 : .84 : .73 : .60 : 48 .39 : .32
600 : .80 : .68 s .54 : .43 : .35 : .29

400 : .73 : .59 : .46 : .36 : .30 : .26

-
. -

Tableau 2 : Gradient de 1'adiabatique saturé (en
°C/100 m)

— Stabilité d'une masse d'air

Considérons une particule d'air que 1'on oblige 3 monter ou a descendre
de fagon rapide ; elle va subir une transformation adiabatique. Nous: dirons
que cet air est stable si cette particule a tendance i revenir A son &tat initial.
Cette stabilité va dépendre :
. de 1'état atmosphérique environnant, donnée par la répartition verticale
des températures.
. de 1'humidité de cette particule.

En effet, considérons la particule & 1'état initial Py, Ti

z*z, = z +Az1
(soit un léger déplacement vers le hauc);I]—sz =T, - A?H
-si la particule est saturée (wet) : T =(é2- Az

1 dz’w

Y- 0,5°c/100 m. A 2
ol (%g)w est le gradient de 1l'adiabatique saturée.
. . - a7 A
- si la particule est non saturée (dry) AT] = (a—z- 4 z,

ol (%%)dfy - 1°C/100 m gradient de 1'adiabatique non saturée.

Si Ty est supérieure & la température de 1'air ambiant, la particule, moins dense
va continuer 3 monter. Il suffit donc de comparer le gradient vertical instantané au
gradient de l'adiabatique correspondante. Trois cas sont possibles:



s

s gradient vertical instantané > (%)5 -0,5°C/100 m 2one (3
Stabilité

c'est le cas notamment si la température augmente avec 1'altitude.

« gradient vertical instantané <; (g%— d T -1°C/100 m Instabilité Z2ewnt (3

e gradient vertical instantané & [K%%-d:f - 1°C/100 m (gg&w ~ - 0,5°C/100 g]

1" " 1"

instabilité si 1l'air est saturé c:>
A 2001t
stabilité sec

Altitude

%

Température

Fig. 2 : Les 3 zones du gradient vertical instantané

Nota : En pratique les météorologues raisonnent plus & 1'aide de la température
potentielle définie précédemment et utilisent non pas les courbes altitudes -
température mais pression - température potentielle (émagramme)

- Gradient du point de rosée
Si on considére une particule d'air en mouvement vertical rapide, le point
de rosée de cette particule varie avec 1'altitude de 1'ordre de =0,2°C/100 m.

Exemple : Formation de nuages convectifs.

Supposons qu'a un instant donné, on ait procédé aux mesures suivantes pour
définir la masse d'air au voisinage d'une station météorolegique

a)Température 4 | m du sol : 16°C
b) Point de rosée : 8°C
c) Sondage : gradient vertical

- 1,0°C/100 m de O & 1200 m
+ 1,0°C/100 m de 1200 & 2000 m
- 1°C/100 m 3 partir de 2000 m



cesee

Résultat du sondage

-~ Adiabatique non saturée

saturée

—.—. Gradient du point de rosée

Air stable

——

Saturation

A
Altitude en m
3000 \\
2000
1000
Point de rosée

Air instable

20

Température
o
en C

Fig. 3 : Schématisation de la formation de nuages convectifs.



- L'air est=-il stable au niveau du sol ?

- 8'il y a formation de courants de convection, et si celui-ci est suscep-
tible de créer un nuage, déterminer les altitudes de la base et du sommet du nuage.

Réponse : - L'air n'est pas saturé car le point de rosée est inférieur i la tempéra-

ture.

- 1'air est instable puisque le gradient vertical de 1'adiabatique
séche est supérieur au gradient vertical de la masse d'air.

- la base du nuage se trouve 3 l'intersection de 1'adiabatique sé&che
et de la courbe du point de rosée ; notons qu'il y a formation de
nuages convectifs car cette intersection est plus basse que celle de
l'adiabatique s&che avec le gradient vertical instantané (dans le
cas contraire, il y aurait courant ascendant sans nuage).

eAltitude de la base des nuages:HB en 102 m ; soit TB la température de 1l'air ascendan
a la base des nuages.

= g.I‘. t gl ~s _ [}
Tp = 16 + (dz)d HB d"une part avec (dz)d = -1°C/100 m

_ dPR . dPR ~ . . g}
Tg = 8 + (dz ) HB ol — = 0,2°C/100 m gradient du point de rosée

soit 16 = 1.H =8 - 0,2 B = HB -8 . 10.10%m = 1000 m
"B S 0,8 '
= - = ¢°
TB =16 10 6°C

e Altitude du sommet des nuages. A partir du point B (cf. figure L ) 1'air ascendant
est saturé et sa température varie selon le gradient adiabatique saturé ; 1'air

-~

montera tant qu'il sera & une température supédrieure i la température ambiante.

N _ °
a 1200 m T(air ambiant) 0

= - —_ o
T(air ascendant) = & — 0,5.2 =57C
soit Tg la température au sommet du nuage ; 3 une altitude de 1200 +AH AHen

centaines de métres.
T, =0+ 1AH (air ambiant)

S
dT dT o
= ) H & -
Tg =5+ (dz)m A avec — 0,5°C/100 m
d'oit 1,5 AH=5 AH=333m
Hs = 1533 m

A partir de cette altitude 1'air est stable ; on aura apparition de nuages
convectifs, type cumulus entre 1200 et 1500 m.

I-2) L'eau dans 1'atmosphére

Aprés avoir précisé dans le paragraphe précédent les notions de vapeur
d'eau et d'instabilité, nous allons examiner schématiquement comment se forment
les précipitations.

~ Constitution des nuages

Les nuages sont formés :
+ de gouttelettes d'eau de cing & dix microns espacées d'environ 1 mm
(pour fixer les idées), de vitesse de chute faible (qq mm/s en air calme).

el e
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Environ 500 & 1000 gouttelettes par cm3 soit une masse en eau liquide d'environ
0,3 a 5 g/m3. Ces gouttelettes peuvent &tre en surfusion jusque vers - 40°C

+ ou de cristaux de glace (aux altitudes supérieures, nuages du type
cirrus) de 0,01 4 4 mm et méme parfois plus. Leur vitesse de chute est trés faible
et ils sont trés espacés les uns des autres.

+ de vapeur d'eau : quantité en général beaucoup plus importante que 1'eau
sous forme liquide et solide.

Ainsi un cumulus en voie de développement de 1 sz de base de 2000 m de
développeme&t contient plusieur milliers de tonnes d'eau ; un cumulonimbus de
quelques Km” de base peut contenir jusqu'a 300 000 tonnes d'eau ; notons que
si ces quantités d'eau précipitaient, cela ne donnerait au sol que quelques cm
d'eau : les précipitations importantes sont dues au renouvellement des masses d'air.

Les précipitations ne sont possibles que si la vitesse de chute des particules
est bien supérieure i la vitesse des courants ascendants or le tableau suivant
montre qu'il faut que les goutelettes aient un diamdtre voisin de 0,5 mm au moins
pour avoir une vitesse de chute suffisante.

Diamétre Vitesse de chute Remarques
1 30M/s
10 M 3 mm/s gouttelettes des nuages sauf
cumulonimbus
100 M 30 cm/s
1 mm 4 m/s
5 mm 9 m/s diamétre maximum des gouttes
de pluie

% Déclenchement des précipitations

Pour qu'il y ait précipitation, il faut donc que les gouttelettes puissent
grossir, c'est a dire que leur volume soit mutiplié par 100 000 au moins.

Deux explications :

- Grossissement par condensation de vapeur d'eau

Dans les régions témpérées, les nuages & développement vertical coupent
la plupart du temps 1'isotherme 0°C, si bien qu'il existe des cristaux de glace.
Or la tension de vapeur saturante autour du cristal est plus faible, pour une méme
température, que celle a 1'interface liquide vapeur ; il y a donc transfert d'eau
des gouttelettes d'eau en surfusion vers le cristal qui grossit.

/

Grossissement

au Voo Amam /4
u
6= -127C ﬁ szgziiert de cristal
o& fad Q B o e_:.;OoC.
2T - ~V2 40 cam ) A
Grossissement
des
gouttes
Grossissement d'un cristal <)

RN AR
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Le cristal grossit et sa vitesse de chute. augmente; par fusion il se trans-
forme en goutte d'environ 0,1 mm de diamé&tre suffisamment grosse pour capter lors
de sa chute des gouttelettes et grossir encore jusqu'd former une goutte de pluie.

Dans les nuages d'averses i température positive le processus est voisin :
1'atmosphére contient en proportions trés faibles des noyaux de condensation
géants de plusieurs microns de diamétre composés de sels marins. La présence d'un
noyau par m3 suffit & expliquer la formation de ces précipitations. Certains
auteurs pensent que des gouttelettes d'eau de températures différentes voisinent
sous l'action des courants et qu'ainsi il y a condensation et transfert de vapeur
d'eau de la plus chaude 3 la plus froide.

Si on considére un élément de surface horizontale, on appelle hauteur d'eau
condensable, 1'équivalent en lame d'eau liquide, de la vapeur d'eau contenue dans
1'atmosphére au dessus de cette surface.

Soit h_ 1'humidité absolue dans la tranche d'épaisseur dz i 1'altitude z
et dw la masse de vapeur d'eau dans le volume de base wunité d'épaisseur dz.

dm = h, dz or h, = 217 %— si e est la temnsion de vapeur.
d'oim = 217 %- dz Si on connait ou si 1l'on fait une

+]
hypothése sur les fonctions e(z) et T (z) (on connait les valeurs au sol et les
sondages. permettent de les avoir en altitude), on peut calculer m.

Pour le globe la hauteur d'eau condensable serait de 25 mm si elle était
répartie ; en Europe elle est de l'ordre de 15 mm en moyenne annuelle.

I-3) Mesures courantes en météorologie

Nous rappellerons essentiellement leS mesures courantes en météorologie en
relation avec 1'hydrologie.

A) Observations au sol

Sont installés en France :

- une centaine de stations ol les mesures sont faites par des météorologues.

3 & 4000 postes '"climatologiques'" tenus par des observateurs bénévoles
(souvent 1 seule mesure de pluie par jour)

- 300 pluviographes

- 7 stations de radio sondages

Dans les postes "climatologi ‘" on mesure en général :
giques

- les précipitations & 8:00 du matin, en notant s'il s'agit de neige ou de
pluie.

- les températures minima et maxima

- 1'humidité

R
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Dans les stations synoptiques, on ajoute 3 ces mesures :
- la pression atmosphérique

- la nébulosité

- l'insolation

- le vent (vitesse et direction)

-~ les caractéristiques de la couverture .nuageuse

- la visibilité

~ 1l'évaporation a 1'évaporom&tre Piche

~ Mesure des précipitations

L'appareil le plus simple est le pluviomdtre . relevé | ou 2 fois

pax jour. La difficulté de mesure vient du fait que cet appareil perturbe

-1"écoulement lorsqu'il y a du vent ; il faut placer les pluviométres dans des
sites abrités du vent. Notons que des recherches sur des pluv1ometres inclinés (pour
tenir compte de la pente du terrain), ainsi que sur des écrans n'ont pas donné des
résultats trés probants. La fig. 4 montre les résultats de mesures journaliéres
de précipitations entre 2 pluviométres séparés de 50 mfl un 3 1'abri du vent, 1'au-
tre sur une légére butte (campagne 1974 au Tles Kerguelen : les vents ont souvent
dépassé 60 km/h en moyenne ou 150 km/h en rafales).

- Mesure de la température

Les abris sont standardisés ; la température moyenne est définie & partir
des minimas et maximas ou des moyennes des 8 obervations journalidres.

- Mesure de 1'insolation

On emploi un héliographe constitué d'un papler qui briile sous 1'action des
rayons du soleil concentrés par une sphére,

— Mesure de 1'humidité

L'appareil employé est constitué d'un thermométre normal donnant Ts et
d'un thermométre dont le bulbe est entouré d'un linge humide dont la température
s'équilibre a Ty.

Soit e la tension de vapeur

e, () " " saturante a la température T. On &écrit que la
quantité de chaleur due & 1'évaporation, soit E est :

é
- proportionnelle a Ty - Ty E = Db(Tg - Ty
- proportionnelle & la différence des tensions de vapeur e, (Th)

E=a (e, (Th) -e)

soit e = e, (Th) -A(Tg - T A dépend de 1'appareil

»
il suffit donc de mesurer une température sé&che et une température humide (et une
correction de pression atmosphérique) pour déterminer 1'humidité. Certains appareils

sont plus perfectionnés : on maintient la ventilation constante a 1'aide d'un ven-
tilateur.

~- Mesure de la pression atmosphérique

On emploie un barpmétre i mercure et on donne en général cette pression
en la ramenant au niveau de la mer par correction selon 1'atmosphére standard.

el onn
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- Vent On mesure sa vitesse moyenne sur 10 m. en général ainsi que les
rafales et la direction.

- Evaporation i 1'évaporométre Piche

C'est une mesure d'index d'évaporation et non d'évaporation : (cf. fig. § ) ;
on Jétermine 1'évaporation i travers un filtre mormalisé. Cet appareil est placé dans
1'abri météorologique (disons qu'en valeur annuelle, il donne des valeurs doubles de
celle d'un bac flottant, plus proche des conditions réelles d'évaporation des surfaces

1ibre$.

Une demi douzaine de stations en France procé&de A des sondages 2 fois par
jour : on lache un ballon muni d'un écran radar et d'un appareil permettant de me-

surer et de transmettre au sol :

- la température séche
- la température humide
- la pression

Ce ballon est suivi au radar ce qui permet de connaltre les vitesses et
directions du vent selon 1l'altitude.

C) Photos satellites

Un certain nombre de satellites météo envoie & des temps réguliers ou en
permanence des photographies dans le spectre visible ou en infra-rouge de la sur-
face terrestre. Ces photos permettent d'étudier, entre autresl'évolution des masses

moyennes.

Notons que les Etats-Unis viennent de lancer en mai 1974 un satéllite météo-
rologique géostationnaire.
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IT - LA CIRCULATION ATMOSPHERIQUE

Ce chapitre est consacré a 1'examen des déplacements des masses d'air, en
valeur moyenne (circulation méridienne moyenne) et en valeurs instantanées(passages

de front).

IT -1) La circulation générale.

Deux grandes relations peuvent &tre écrites :

- -8 dz
T= "R d(log P) S

—

—_— -
Vo= £ (kg gradp ) (D

g

La premiére relie la température T & l'altitude et la pression, c'est la
relation d'équilibre statique. La deuxidme est la relation d'équilibre géostrophique
qui lie le vent géostrophique Vg au gradient d'altitude des surfaces isobares

-
(p = cste), k est le vecteur unitaire vertical, f est le paramétre de coriolis
(f = 2_fl.sin'f oli ‘fest la latitude et X1 1la vitesse de rotation de la terre).

4) Profil méridien de température

La figure suivante montre :

- la différence d'altitude et de température entre les tropopauses polaires
et équatoriales.

- l'existence d'une inversion dans les basses couches des régions polaires.

- le gradient méridien de température dirigé vers 1'@quateur dans la troposphére
vers le pole dans la stratosphére.

08 ETE HIVER
(km) T Y i i
5o 4do -50/0 /—6@/—\K.\:=5o ! g5
20 Vi ; 1 R
/ A g \ Via
- v . \
" / / /{ Z \ i ‘ \
__J / [——\_39" - N RN
12 — e —
N : S )
S
8 =200 \E
—"-‘_—'—/ [ --100 ] ~
/ /—-+100J\ \ \ .
*202 RN R F e
0 *-//1 D R N N ) S
90oN 600 N 300N 0 300 N 600N 900N

Fig. 6 : Répartition verticale des températures (d'aprés Météorologie Générale)

"y .,



18

D) Profil méridien de pression

La figure suivante représente pour 1'hiver et 1'été les altitudes des

isobares 1000, 800, 500, 400 et 300 mb 3 11 est surtout intéressant de noter

les pentes de ces courbes et leurs variations en fonction de la latitude. On
distingue :

— une zone dépressionnaire i 1'équateur
- un anticyclonique sur le 30e Nord

- un axe dépressionnaire sur le 60e Nord

un centre anticyclonique au pole (anticyclone thermique di aux fortes
densités 1iées aux basses températures.

ETE HIVER
TN
IFA ETE
ot 9400m 1030 240
07 / e ] 3000 ~17 ~.
W7 M7 1025 200 < b
e (mb) ™
Eal == 7200m 1020 160 — -
. L~ o o 40 /
e TN
'7— 6?.0__/— B 1015 120
>
- T 5500m b
e o o B S 1010 /7 €0
— S = K
4100m S = 1005 40
L0 M N ‘_\*_
. 1000 0
995 -40
990 80
85 N 550N 450 N 350N 25oN
925 N 60e N 300N 0 0 30oN 600 N 900N HIVER
1020 240
1025 20C
Fig. 7 : Altitude des isobares (mb) (m) P
1020 160 / A
1015 120
(selon Météorologie Générale) oo . j//
) /
1005 40 i
1000 \\ [y
95 31— 0
930 -80
850N 55N 450 N 350N 250N
Fig. 8 + Répartition de la pression réduite au niveau de la mer (selon Météorologie

Générale)
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%) Classification climatique

~ Zone @équatoriale

Le rayonnement solaire regu par ces régions crée des ascendances d'air humi-
de ; cet air est alimenté par les régions tropicales et transporté par des vents
au sol, les "alizés". D'ol des basses pressions, des orages fréquents de convection.

L'équateur regoit donc au sol des vents alizés de direction Nord Est dans
1'hémisphére Nord et Sud-Est dans 1'hémisphére Sud. En altitude le sens est inverse
ce sont les contre alizés.

Les masses d'air poussées par les contre-alizés redescendent vers la lati-
tude 30° ; ce sont des masses d'air chaud et sec.

Les zones entourant la latitude 45° dans 1'hémisphére Nord sont soumises aux
masses d'air précédentes ainsi qu'aux masses d'air polaire ce qui explique la varia-
bilité du temps.

- Zone Polaire

Entre ces divers courants on trouve des surfaces de discontinuité (en tempé-
rature et humidité) qu'on appelle fronts et dont les plus importantes sont : le front
polaire et le front tropical.

4) Influence de la rotation de la terre

- La rotgtiopn de la, terre induit 3 tout corps en mouvement de vitesse V une
force FC ==2LLp V ol LU est le vecteur de rotation instantanée terrestre avec

=2 -5
(L2l = 7.3 10 ° rd/s ; si bien que les schémas simplifiés de circulation selon
un méridien doivent &tre corrigés, ce qui explique notamment la direction des alizés.
Nous verrons qu'ad une échelle plus réduite, cette influence reste importante

En effet négligeons le mouvement vertical pour nous placer dans un champ
horizontal de pression défini, par des isohypses, c'est i dire par les surfaces 3
pression constante (par exemple, on tracera les isohypses de 1a surface 700 mb,
cf. fig. \O0 ) ;

plagons nous en outre en altitude (i plus de 2000 m du sol afin de pouvoir négliger
les forces de frottement.

-

dv - - -\
—~ =F + F ot F_ est la force de Coriolis
dt c P c
- 1 —
et F_= - — gradf= -G grad_ Z
P P, 2
-—

o; G- 9,8 car on montre que : gradh P = P gs . gradp Z

codl o
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Si on fait 1'hypothése qu'il y a équilibre dynamique entre la composante
horizontale des forces de pression et celle de la force d'inertie de Coriolis
Fc + = 0, le vent Vg ainsi défini est appeléd vent géostrophique et a les carac-
teristgquessﬁivantes :

Vg=—f— (k,\gradp Z) ol f = 2.(2-51n“(
‘e étant la latitude du lieu (soit si "f = 45° Vg = 10 m/s pour des isohypses
telles que \gradp z\ = 40 3 soit un espacement de 250 km des isohypses déssinées

tous les 40 m). 250.10

Dans 1'hémisphére Nord, le vent géostrophique est paralléle aux isophyses et
laisse les bas géopotentiels sur sa gauche.

5) 1Influence de la répartition des terres et des mers

L'inertie thermique des terres est moindre que celle des océans si bien
qu'en hiver les continents sont relativement plus froids que les océans ce qui a
pour effet d'intensifier les centres de hautes pressions sur les terres, notam-
ment sur le continent Nord~Américain et sur la sibérie 5 en été, la situation
est évidemment inverse et les dépressions du front polaire se renforcent sur les
continents.

IT -2) Les masses d'air

On observe des variations rapides des conditions atmosphériques : variation
de la température, de 1'humidité... On interpréte ce phénoméne en admettant que
1'atmosphére est hétérogéne et constitude de grandes masses d'air (plusieurs milliers
de km parfois) séparées par des zones de transition. Ces masses d'air de caractéris-
tiques différentes (profils de température, profils d'humidité) sont créées par la
diversité des influences qu'exerce la surface terrestre (océans ou continents) sur
les couches inférieures de 1'atmosphére.

4) Identification des masses d'air

La grandeur la plus utilis@e pour identifier une masse d'air est la température
pseudoadiabatique du thermométre mouillé 9' 5 cette grandeur présente 1'avantage
de n'étre pas modifiée lors des transformatsons adiabatiques (par exemple mouvements
verticaux sans échange de chaleur et diminue inversement s la répartition verticale
de 9' n'est pas homogéne car 1'évolution de la masse d'air n'est pas homogéne.
On obsérve donc en général un gradient vertical de 6 : décroit dans le
sens ol la chaleur se propage. D'autre part les discontinustés de G’w indiquent

en général les limites des masses d'air.

) Evolution des masses d'air

Si une masse d'air se trouve en contact avec une surface terrestre froide,
en absence du vent, il y aura transfert de chaleur par conduction et rayonnement ;
ce transfert sera assez faible et limité aux basses couches. S'il y a un peu de
vent, les transferts seront facilités par agitation turbulente, la couche refroi-
die sera plus épaisse. (cf. fig.\\ ).

ceo/ i
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Fig. 11 : Evolution des courbes d'état et du thermométre mouillé par vent calme
d'une part et par agitation turbulente d'autre part. (cf. Météorologie
Générale). En pointillés, les sondages initiaux. L'gxe des températures
est incliné , les altitudes sont portées sur 1'axe vertical.

Une telle évolution donnera lieu 3 une atmosphére stable (brouillards,
bruines, visibilité faible). Ces masses d'air sont du type 'radiatif".

-~

- Réchauffement 3 la base

Le flux de chaleur se fait cette fois dans le sens sol-air ;s ce transfert
de chaleur commence par se faire par rayonnement et conduction dans les trés basses
couches. Le profil de température &volue trés rapidement ; une instabilité peut
naitre et créer des courants de convection. La zone intéressée par ces apports
de chaleur augmente en altitude.

Ce type d'évolution se traduit par une instabilité ; les nuages qui apparais-
sent sont du genre cumulus. S'il pleut, ce qui dépend de la richesse en eau de

la masse d'air, les averses sont intenses accompagnées parfois de gréle.

Ces masses d'air sont appelées convectives

R A
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Fig. 12 & Trois phases dévolution par réchauffement & la base. (cf. Météorologie
Générale). 1) Sondage initial

2) La chaleur se propage surtout par conduction

3) La convection thermique entre en jeu.

Elle concerne les masses d'air légérement plus chaudes que la surface du
sol ou @ température voisine. Les transferts de chaleur peuvent se faire de couche
d couche, 1l'évolution &tant commandée par les mouvements verticaux intéressants-
soit toute la masse d'air (ascendance ou subsidence synoptique), soit une partie
(instabilité de certaines tranches).

L'ascendance synoptique augmente 1'humidité et provoque parfois la saturation ;
la subsidence a 1'effet inverse, notamment elle augmente la stabilité. Dans le premier
cas, cette masse sera appelée cinématique convergente, dans l'autre cinématique diver-
gente.

Lorsque 1la masse d'air est tré&s brassée par des mouvements convectifs pro-
longés, la température décroit dans le stade final réguliérement avec 1l'altitude ;

la masse devient stable, elle est appelée "cinématique de mélange'.

Il existe évidemment de nombreuses variantes (air convectif convergent, air
convectif divergent...).

3) Principales masses d'air en Europe

Ces masses d'air sont classées selon leur provenance, leur humidité et leur
température.

Les masses d'air arctiques sont radiatives ; elles peuvent s'étendre sur les
continents. Froides et séches, elles sont accompagnées de ciel clair sur les continents.
I1 arrive souvent gu'un flux de secteur Ouest ou Nord Ouest améne cet air froid sur
les cOtes européennes aprés avoir subi un réchauffement et une humidification sur
1'Atlantique ; cette masse devient convective, elle est appelée polaire maritime.

En hiver, l'invasion froide se fait par le continent, l'air reste froid et sec (air
polaire continental).

coi] e



Elles peuvent €tre maritimes ou continentales, mais le plus souvent lorsqu'elles
proviennent de 1'anticyclone des Acores elles sont maritimes. Il arrive qu'elles
proviennent du Sahara ou de 1'Arabie lorsqu'il y a une dépression sur la péninsule
ibérique ; cet air chaud et instable, humidifié sur la Méditerranée donne lieu &
des orages violents.

IT -3) Les fronts

La région qui sépare les masses d'air, véritable discontinuité en humidité,
température est appelée surface frontale ; l'intersection de celle=-ci avec le sol
porte le nom de front. Nous n'étudierons pas la frontogénése ; disons toutefois
qu'il existe des régions du globe ol certaines conditions thermiques ou mécaniques
sont propices 3 créer des discontinuités:

- front arctique
- front polaire
- front intertropical

On distinguera

a) des fronts chauds :

Remplacement d'une masse d'air par une masse d'air plus chaude. Ces surfaces
frontales ont des pentes trés faibles (peuvent se développer transversalement 1000 Km)
et se déplacent lentement, elles donnent lieu & des pluies étendues, peu intenses.

Symbole sur les cartes météorologiques :
T sens du

déplacement

b) des fronts froids

Remplacement d'une masse d'air par un air plus froid ; la pente de la
surface frontale est assez forte, le déplacement souvent rapide. Les précipitations
peuvent E€tre intenses, courtes, peu étendues.

Symbole sur les cartes météorologiques T. sens du
/’)’ déplacement

¢) des fronts occlus

Il y a trois masses d'air en présence. Ils sont symbolisés de la facon suivante

’—A* T sens du déplacement
" ¢ ) front occlus stationnaire.

Les figures suivantes donnent des indicatioms sur les systémes nuageux 1iés
a4 des discontinuités.
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Conclusions des chapitres I et II

Les paragraphes précédents doivent attirer 1'attention des hydrologues sur
quelques points importants i connaitre avant de commencer une &tude hydrologique :

- Les précipitations n'existent que s'il y a eu : condensation de vapeur
d'eau puis-déclenchement.

- La masse d'eau contenue dans un nuage et i fortiori dans une atmosphére
sans nuage n'est pas suffisante pour engendrer des précipitations importantes ;
seule 1l'existence d'un apport constant d'air humide peut créer de fortes précipita-
tions.

— Dans la plupart des climats, notamment en climat tempéré, il faut souvent
distinguer plusieurs types de précipitations par exemple, il est parfois dangereux
d'extrapoler des lois de valeurs de précipitations de fréquence donnée en fonction
de la durée 3 des durées trés courtes de quelques heures.
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CH., IIT LE BILAN ENERGETIQUE DE LA TERRE

Le rayonnement solaire constitue la source principale de 1'énergie atmosphé-
rique. Nous &tudierons donc les transferts radiatifs entre le soleil, 1l'atmosphére
et la surface terrestre.

1) Caractéristiques du rayonnement. Rappels

Le rayonnement est un transfert d'énergie de nature ondulatoire se propageant
ac=3.108 m/s. ges vibrations électromagnétiques ont des longueurs d'ondes, donc des
fréquences (A= =) assez étendues (de 0,1 & 5 microns, pour 1'essentiel du rayonnement
solaire, par exemple).

On appelle corps noir un corps qui absorbe intégralement tout le rayonnement
qu'il regoit ; le rayonnement du corps noir a certaines propriétés remarquables

Loi de Stefan : Un corps noir i la température absolue T de surface émissive
S rayonne une puissance

E = So—T4 ou 6 est la constante de Stefan 0" = 5,67.10_8 w.m_2 dy_4

Loi de Wien : Le rayonnement est émis dans un certain domaine de longueurs
d'onde ; pour une température donnée, la puissance émise est maximale pour ‘longueur
d'onde

_b _ -6
> = T oub = 2897.10 ° m.dg
Par exemple i 0°C A = 10,6 microns E = 316 W/m?
6000°C X = 0,5 " E = 880.10°W/m?

2) Le rayonnement solaire et sa réception sur la terre

On appelle constante solaire la puissance recue sur | m? de surface située
hors de 1'atmosphére, placée perpendiculairement aux rayons du soleil. Cette valeur
est peu variable méme entre les positions extrémes de la terre par rapport au soleil
(23372,

C = 1,396 k"/n?

I1 est évident que pour une surface horizontale placée hors atmosphére, la
puissance regue dépend : - de la latitude
= du jour de 1'année.

Il faut remarquer qu'il y a dissymétrie entre 1'hémisphdre Nord et 1'hémisphére
Sud.
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Le soleil rayonne comme un corps noir a 6000°K, soit un maximum de puissance

» comme le montre la fig. 4

vers 0,5
8 % émission correspond 3 >«ie,4,w (ultra violet)
41 % " " 0,44 > £0,7 1> domaine visible
51 % " " 0,74:)‘ (infra~rouge)

; ABSORPTION DU RAYONNEMENT SOLAIRE PAR L'ATMOSPHERE
{ 3
20 L. ll \“_________,_.— Courbe de I'énergie rayonnée par le corps noir 4 6000°K.
[
/ Courbe de la radiation sofaire a la limite supérieure de I'atmosphére.
[
II Courbe de la radiation solaire au niveau de la mer. (L'écart entre cette
~ 15 'I courbe et la précédente est du 4 la diffusion).
£ I
E 'I Les zones teintées en bleu représentent les bandes d'absorption
o ]
< /
2 1o [ |
E ]
: ,'
© I
! \
05 L II Y
! 1
! i
I
\
, VISIBLE H
2 1 Lt i o T
0 06 08 1.0 1.6 1.8 2.4 26 2.8 3.0 32
dapres Handbook of Geophysics (1960), ongueurs d'onde ()
. - . . . -~ o
Fig.l : Répartition spectrale du corps noir & 6000°K
c) Absorption sélective du rayonnement par_ 1'atmosphére_ en 1'absence de nuages :
L'oxygéne, 1'azote et 1'ozone absorbent une partie du rayonnement de courte
par contre l'eau sous forme de vapeur absorbe le rayonnement visi-

longueur d'onde ;

ble et infra-rouge dans une proportion notable. Quant au gaz carbonique, seules les
longueurs d'onde élevées (2,8 a 4,3 P ) sont absorbées.

d) Diffusion atmosphérique d'un ciel clair.
) ciitusion atmospherique d_un ciel clair, fui
-~ la diffusion, Anversement proportionnelle 3 la

Deux types de diffusion
puissance quatriéme de la longueur d'onde; si bien qu'elle agit surtout sur les courtes

- la diffusion des particules en suspension elle
; elle est

longueurs d'onde.

N .
est de la forme k X ou A (de l'ordve de 1 3 2) dépend des particules
donc moins sé€lective que la précédente vis 3 vis des longueurs d'onde.

La diffusion dépend donc de 1'épaisseur d'air traversé (donc hauteur du soleil)
1'afaiblissement peut atteindre 60 %, il est de

et de la quantité des particules ;
l'ordre de 10 % & midi en &té par ciel clair non pollué.

. 2
Le rayonnement maximum regu au sol est de 1'ordre 1 kw/m”.

R A
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e) Cas du ciel couvert

Si 1'on considére un ciel comptétement couvert :

il y a d'abord réflexion ; on appelle ‘'albedo le rapport

rayonnement réfléchi

albedo = —
rayonnement incident
et 1'épaisseur des nuages ; il est assez &levé.

. Cet albedo est variable selon le type

Nuage : Albedo :
Stratus d'épaisseur 100 m 0,4
500 m 0,7
Altostratus 0,4-0,7
Cumulus 0,8

il y a également diffusion assez indépendante de la longueur d'onde. Cette émissia
est diffis€e vers 1'espace (réflexion diffuse) et transmise vers le sol (transmission
diffuse).

Les nuages absorbent également une partie de 1l'ordre de 5 % du rayonnement
s'ils sont épais.

Le rayonnement regu sur la surface du sol est en partie ou presqu'en totalité
réfléchi comme le montre le tableau suivant :

Etat du sol Albedo
Neige fraiche 0,8-0,9
Neige ancienne 0,5-0,7
Cultures 0,05-0,15
Mer 0,05-0, 40

L'albedo, notamment, pour la neige et la mer peut &tre trés variable.

3) Le rayonnement terrestre et son absorption par 1'atmosphére

La terre émet un rayonnement, qui compte tenu de la température du sol, se
trouve dans l'infra-rouge mais ?onte jusqu'a 100 » . Si la terre &tait un corps
noir, elle rayonnerait 0,4 KW/m“ ; en fait, le rapport entre

rayonnement émis
rayonnement du corps noir

appelé "émissivit&" est de 1l'ordre de 0,9 i 0,99 pour la neige (qui se comporte alors
comme umn corps noir).

La figure suivant ( 2 ) montre que 1'atmosphére absorbe surtout & cause

de l'eau la quasi totalité du rayonnement terrestre, sauf entre 8 et léfr par ciel
clair.

B A
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D'apres PERRIN DE BRICHAMBAUT

" Absorption duravonnement infrarou-

ge terrestre par latmosphere.

804 i——f

N - |
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0 o i
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’ ' tongueurs d'onde 1.
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Fig.2 : Absorption du rayonnement infrarouge terrestre par 1'atmosphére

- N

4) Le rayonnement atmosphérique

l'ozone et se fait dans une bande de
est d'une part étroitement 1ié i la tension de vapeur d'eau e
au voisinage du sol et d'autre part
deur 300 W/m%.

5) Le bilan

donc RC
le gain

la relation

I1 est dU essentiellement & la vapeur d'eau, au gaz carbonique et 3

a) a_la surface de la terre B,

La terre absorbe donc tout ou fraction de :
RS = rayonnement solaire direct

RSDA = " "
RAS = "

On appelle RG = rayonnement global

abs. = (1 = A7) RG. Soit 4.RAS le rayonnement atmosphérique absorbé ( A
total pour la surface terrestre est

longueur d'onde de 5 3 100 [ s notons qu'il

diffusé vers le sol par 1'atmosphére

atmosphérique dirigé vers le sol

RS + RSDA, AT 1'albedo de la terre

t a la température
qu'il est bien absorbé par le sol (ordre de gran—

1,

a - AT) RG + A”RAS, les pertes étant dues au rayonnement terrestre RT. D'oil

Br

RG (2 - Ap]+ ARAS - RT

La figure suivante ( 3 ) schématise ces échanges

ol e
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Fig. 8.8 - Les échanges radiatifs dans U'ensemble soleil - surface terrestre - atmospheére
Fig.3 : Schématisation des échanges radiatifs

La fig. ( ) montre les variations au cours d'une journée de ces diverses
quantités en l'absence de nuages. A 1'échelle annuelle, il faut noter que les bilans
sont positifs pour la terre (il y a en effet d'autres échanges énergétiquei que les
échanges radiatifs) ; sous la latitude 45° il est positif d'environ 60 W/m*“.

Disons tout de suit qu'il est en moyenne négatif d'environ 100 W/mz.

BA = R§ + RT - RAS - RAE
ol RAE est le rayonnement atmosphérique dirigé vers 1'espace.

6) Autres échanges de chaleur

Les échanges radiatifs ne sont pas les seuls échanges énergétiques.

a) conduection

Le sol et les gaz ont une mauvaise conductibilité thermique. Les &changes
par conduction sont faibles et ne rev@tent une certaine importance qu'a la surface
du sol, dans les premiéres couches, surtout lorsqu'il y a une certaine agitation
turbulente.

b) Convection

Signalons qu'on trouve fréquemment sous les cumulus des courants ascendants
de plusieurs m/s accompagnés de courants descendants de vitesse du méme ordre de
grandeur ; ce brassagedd a4 1'instabilité permet & 1'atmosphére de récupérer de 1'éner-
gie de la surface terrestre, les transferts conductifs et radiatifs se faisant plus

facilement dans le sems terre atmosphére que dans le sens inverse.

o

R A
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%) Bilan quantitatif moyen

La figure suivante ( 4 ) donne une idée de la répartition énergétique du
bilan moyen énergétique dans 1'hémisphére Nord.

Shortwave solar radiation ! Longwave terrestrial radiction
Total solar l
Radiation
(05 ly min™) ]
Bock-scattered Reflected to space I
to space -100 % from clouds ond earth | Back radiation
+9 +25 l - 1 +66
Top of cimosphere\
+5 l
+52 +9

™ i +10 ""—-;1}1-05-7-1-'\"—\\

Ny - pheric 3

C“i”ii: -—-I—*-" . absorption :

’ +23 +119".‘¢6‘5 RO
: Earth's surface
+6 7 © 424 H7 7 23 -3 #0507
Down- Direct Diffuse from Latent Rodiation Sensible
scattered solar Clouds { heat heat
(= v e Y J
+47 -47

Fig. 6-3 Mean vertical heat balance in the Northern Hemisphere. (Adapted with
permission from H. G. Houghton, On the Annual Heat Balance of the Northern Hemi-
sphere, J. Meteorol., vol. 11, no. 1, 1954, published by the American Meteorological
Society.)

Fig.4 : Bilan moyen énergétique dans 1'"hémisphére Nord
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Ir LE CYCLE HYDROLOGIQUE

1) Schématisation du cycle hydrologique

La figure suivante ( 4) illustre de fagon simplifiée le cycle hydrologique ;
elle montre notamment tous les cheminements les plus importants que peut suivre
une particule d'eau & la surface du globe. Notons que ce cycle peut &@tre parcouru
trés rapidement : en quelques jours, une particule évaporée de 1'Atlantique peut
tomber sous forme de pluie, et revenir a celui-ci ; ou trés lentement, par exemple

si la particule d'eau tombe dans la zone d'accumulation d'un glacier (quelques
dizaines d'années).

La plupart des &léments du cycle hydrologique sont imbriqués les uns dans
les autres et il est parfois difficile de les séparer (on ne peut guére étudier
l'infiltration réelle sans tenir compte des précipitations et del'évapotranspiration).

Atmosphere
Evapotranspiration —
Precipitation
Subiimation —]
Precipitation—| 3
tEvaporation
Precipitation
Vegefmior]
N Evaporation
Throughfall — ]
-
Snowpack
. ond
icecaps
Surface
1 Melt runoff
L Land surface  —
Exfiltrotion — Vapor
diffusion Streams,
Infiltration lokes, ond
Interflow rivers
Soil \
Capillary rise Groundwater | Surface
Percolation ¢ j— flow runoff
Aquifers Oceans

Fig. 2.2 An engineering view of the hydrologic cycle.

Fig.l : Schématisation du cycle hydrologique

el
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2) Bilan du cycle hydrologique

11 est d'usage de se référer & une période d'un an lorsque 1'on fait un
bilan hydrologique ; ceci afin d'introduire dans ce bilan les variations saisonniéres.
Afin d'éliminer les erreurs dues aux variations des réserves en eau (nappes, glaciers...
ce bilan est en fait souvent calculé sur une trés longue période er ramené 3 une
année .

La figure ( 2.) est un bilan de ce qui se passe a 1'échelle du globe ; 11
se trouve @tre de 1l'ordre de grandeur de ce qui se passe en climat tempéré. Notons
dés a présent que plus de la moitié des précipitations retourne 3 1'atmosphére (dans
les zones dites"endoréiques" ofi il n'y a aucun écoulement, toutes les précipitations
reviennent 3 1'atmosphére).

THE HYDROLOGIC CYCLE 7

Atmosphere

4icm
A~

125¢m

Precipitation

Eveporation
o 72cm

T

t2cm

3fcm distributed over land crea or .
{3 cm distributed over ocean area

277770977777
1%0 % of tolal surface oreo 1/

Oceons
( 70% of total surface crea )

Tig. 2-3 Disposition of global annual average precipitation. (Dala from
M. I. Budyko, N. A. Efimova, L. I. Zubenok, and L. A. Strokina, The Heat
Balance of the Earth's Surface, Akad. Nauk. USSR, Izv. Ser. Geogr., no. 1,1962.)

Fig.2 : Bilan hydrologique moyen de 1a terre

R
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La figure ( 3 ) suivante correspondaux valeurs calculéd éri
_ ées sur la périod
1890 & 1930 pour 1'Allemagne Occidentale. perroce

368
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3) Ordre de grandeur des différentes composantes en climat tempéré.

Afin de fixer quelques ordres de grandeur, nous donnerons les ordres de

grandeur des valeurs moyennes des composantes essentielles du cycle. sous nos cli-

mats tempérés. Il faut ajouter & cela des ordres de grandeur des variabilités de

ces grandeurs d'une année 3 1'autre.

' En schématisant, on peut dire qu'en France, 1'endroit le moins arrosé
molns de 400 mm | année sur 10

1 année sur 10.

i . regoit
; 1l'endroit le plyy arrosé recoit plus de 1800 mm

b) Les écoulements de surface i 1'8chelle annuelle

L'écoulement moyen d'une riviére peut &tre exprimé, & 1'échelle annuelle,
en lame d'eau équivalente rapport du volume moyen annuel 3 la surface réceptrict. Com-
me pour les pluies on 1'exprime en mm d'eau. Le tableau suivant donne quelques valeurs
pour la France :

Riviére Bassin Versant lame d'eau Période
d'écoulement en mm

Seine & Paris 44 000 W ™ 196 mwm 1927-60

Loire & Montjean 110 000 249 : 1921-60

Tech 3 Pas du Loup 236 433 1921-60

Ariége a Hospitalet 45 1500 1961-67

N. cap de long edelweiss 5 1940 1951-67
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La variabilité d'une année 3 l'autre peut &tre synthétisée par la valeur
du coefficient de variation CV = , rapport de 1'écart type a la moyenne. La carte

e
o
. X
suivante donne ces valeurs pour la France.

He:t!  COEFFICIENT DE VARIATION DES MODULES
PARTICULIERS DE QUELQUES RIVIERES



39

c¢) Déficit d'écoulement

C'est la différence entre l'eau regue et 1'eau &coulée ; cette quantitéd
est variable a 1'échelle du globe (1100 mm pour 1'Amazone, moins de 300 mm/an
pour certaines régions froides). Toutefois le déficit est assez constant sur de
grands ensembles contimentaux, étant 1ié aux pluies et aux températures pour des
valeurs moyenne de pluies ( £ 1000 mm) et fonction de la température uniquement
lorsque les précipitations sont importantes. L'abaque de Wundt est un résumé
statistique des valeurs obtenues en divers points du globe.

T i T I T T T

T T H
; 25

-
N
Q
(=]

800

&
t)
o

Déficit d’écoulement en mm.

0 i { H l L L | | H i I
400 800 1200 1600 2000 2400
Précipitations en mm.

Fig.5 :
LRS- LEA — Abaque du déficit d’écoulement

pour diverses températures moyennes annuelles
(d’aprés WunpT, COUTAGNE et DARDE, in GUILCHER).

22136004700 mm
(ZJ700a800mm | A
780041000 mm )0
EXX3100041200mm|
V721200 a1500mm
Pl > 1500 mm

Flg . 6 ¢ - Les modules pluviométriques moyens annuels en France (d'aprés J. Sansown)



Conclusions des chapitres III et IV

Le développement récent des moddles mathématiques en hydrologie a imposé
aux hydrologues une recherche systfmatique des phénoménes physiques; c'est ainsi
qu'actuellement de nombreux modéles déterministes de fusion nivale reposent en gran-—
de partie sur 1'analyse des bilans énergétiques. Dans un autre domaine du cyle
hydrologique, celui de 1'évaporation et de 1'évapotranspiration, il faut ajoutera l'étr-
de du bilan énergétique, 1'analyse du bilan de masse.

La schématisation du cycle hydrologique permet de se rendre compte de 1'im-
brication des différentes composantes ; selon les cas 1'hydrologue s'int&resse au cy-
cle entier (cas d'une monographie) ou & diverses composantes (infiltration, propa-
gation des crues...)
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PARAMETRES LOCAUX ET SAISONNIERS

I - Le complexe physique du bassin versant

1) Définition_du bassin_verant

Considérons une section d'une riviére ; on définit 1le bassin versant de
cette riviére pour la section considérée comme la surface drainée par ce cours
d'eau et ses affluents amont ; le bassin versant sera donc limité par des lignes
de partage des eaux. En général, s'il n'y a pas d'écoulement souterrain parasite,
ces lignes departage des eaux sont descrétes rejoignant la section par deux lignes
de pente. Le bassin versant hydrologique est alors confondu avec le bassin versant
topographique que 1'on peut déterminer aisément 3 partir d'une carte topographique
(cf. fig. 4 ).

Exceptions : Il existe.des cas ol par suite d'écoulements souterrains
importants, les deux bassins topographiqueset hydrologiquessont différents :

Exemple : Ecoulements karstiques dans le Vercors

Une é&tude d'Electricité de France (Division Technique Générale) a montré
de fagon assez précise que lors d'un épisode pluvieux important, et par suite
d'écoulements souterrains, les bassins hydrologiques de la Bourne et de la Vernaison
étaient trés différents des bassins topographiques, comme le montre le tableau sui-
vant 3

Rividre Station BV Géographique BV Hydrologique
Bourne Choranche 246 Km? 446 sz
Vernaison Royans 281 81

I1 semble d'ailleurs dans ce cas que certains bassins hydrologiques soient
fonction des débits, par suite d'amorgage de siphons.

Le Gave de Sainte Engrace a4 Licq Atherey
v awn
La tame d'eau &coulée est de 4072 mm ! sur la période de 1944-1967 en prenant
pour bassin versant, le bassin versant topographique de 60 Km2 ; en fait, le bassin
hydrologique est estimé & 155 Km2.

2) Répartition des altitudes. Courbe hypsométrique

Comme de nombreux paramétres hydrologiques varient avec 1l'altitude (tempé-
rature, précipitation...), il est important de connaitre la répartition des altitu-
des dans le bassin ; pour cela, la représentation la plus utilisée est la courbe
hypsométrique (cf. fig. 2 ) obtenue en planimétrant les surfaces comprises entre
certaines tranches d'altitude. La forme de cette courbe donne implicitement une
certaine idée des pentes et de leur répartition en altitude. En zone montagneuse
cette courbe est trés utile pour connaltre rapidement la surface intéressée par la
fusion nivale, selon la répartition verticale des températures.

VAT
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3) Schématisation_numérique des bassins versants

I1 peut &tre intéressant de définir quelques termes permettant de schéma-
tiser par des index simples la forme et la structure du bassin versant.

Soit P le périmétre du bassin versant(au besoin légdrement lissé pour faire
disparaitre les irrégularités de limites n'ayant aucune importance du point de vue
de 1'écoulement).

A = superficie
Le rectangle &quivalent est un rectangle de longueur et largeur L et 1 de
méme superficie A et de méme périmétre P que le bassin réel
2(L +1) =P
Ll = A
On peut en outre placer sur ce rectangle des lignes de niveau de telle
sorte que le rectangle &quivalent ait méme répartition hypsométrique, ce qui per-

met de schématiser un bassin par quelques valeurs numériques (utile pour les
modéles mathématiques).

38U

5000 A

9,600 mn Fig. 3 : Rectangle &quivalent de
1'Isére 3 BEAUMONT-MONTEUX
S =11 500 Km2 P = 500 Km

2000 mm L = 190 Km 1 = 60 Km

LS00 an

LOOO A

SO0Aam

1D Oam

o 20 Lo ¢o go  oolew
]

L L ] i 1

Pour définir la pente moyenne d'un bassin, nous utiliserons la définition
de Roche ( ) ¢ l'indice de pente est la moyenne pondérée par les surfaces, des
racines carrées des pentes.

L'indice de pente est facile 3 calculer i partir du rectangle &quivalent :

RN AR
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a4 a':,

L

Soit x. la distance séparant les lignes de niveau a;_p et a.
n ! '

I =4 z x fi___fill__

p L i=1 i X

ol L est la longueur du rectangle équivalent ; si B; est la fraction de la surface
totale du bassin compgise entre a, et a.

i i i
_ 1 E _ )
L=7T . | \/Bi (a; —a; 4 )
1=

On définit l'indice de compacité d'un bassin comme le rapport du périmétre
du bassin {dont on a lissé un peu les contours) au périmdtre du cercle ayant méme
surface.

Avec les mémes notations P = périmétre soit R le rayom du cercle
A = surface
R2 = A/rz. R = %L
2”1‘(_A ~ 0O, ,VT’\
\\
~ 4.
U=4.8 U=4, S W=z 4,48 Ve

Fig. 4 : Exemples d'indice de compacité
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4) Le_tracé_en_plan du réseau hydrographique

Le tracé en plan d'un réseau hydrographique est la carte 3 une échelle
donnée du réseau de drainage ; ceci ne souléve pas de difficultés pour les riviéres
permanentes a écoulement permanent, si ce n'est de savoir jusqu'a quelle taille,
(largeur de la riviére, débit) il faut dessiner les petits affluents, qui présen-—
tent pourtant une certaine importance dans 1'&coulement. Certains auteurs préconi-
sent de définir 1'échelle de la carte utilisée ; c'est supposer que les topographes
se sont appuyés sur des considérations hydrologiques.

Ceci permet de définir la densité de drainage :

=1L longueur totale des riviéres retenues
== = g

D = -
A Surface du bassin versant

D'autres auteurs définissent la structure :

372 DYNAMIC HYDROLOGY

E}({Q )///,
f OGN
* 700

N
\ Pinnate Deranged Subparallel

!

Dendritic Trellis Radial

R
<

i

Contorted Subdendritic Anastomotic
Fig. 16-1 Some commonly occurring stream patterns,
Paraliel Annulor Rectangular (ByApermission Jrom R. H. L. Howe, The Application of
Aerial P{wtographz‘c Interpretation to the Investigation of
Hydrologic Problems, Photogrammetric Eng., vol. 26, no. 1,
1960.)
Fig. 5 : Exemples de structures de réseaux en plan

Topologie du réseau

Certains auteurs ont &tudié la structure du réseau, en affectant & chaque
trongon de riviére un numéro d'ordre, par exemple :

- cours d'eau principal (par rapport au bassin versant &tudié) ordre 1
- chaque affluent direct "2

void o
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Cette méthode présente 1'inconvénient majeur qu'unpetit affluent arrivant
prés de la sortie du bassin versant a un ordre 2, qui n'a rien a voir avec son im-
portance réelle. Wisler et Broter proposent d'affecter 1'ordre 1 au cours d'eau ne
recevant aucun affluent, 2 a4 ceux qui ne regoivent que les affluents d'ordre 1...

u

Ny
(Order (Number of
number) streams)

| 25
2 6
3 2
3 ]

Fig. 4-11-2. Designation of stream orders.
(After Strahler (10, p. 914].)

Si 1l'on porte alors 1 £ logarithme du nombre d'affluents d'ordre u en fonctior
de u, on aboutit généralement 3 une loi du type :

_ _ . _ 5 k-u
Log Nu = a - bu soit Nu = Rb

si k est 1'ordre de 1'émissaire principal = IOb est une caracterlsthue du ré-
seau de drainage : RE grand signifie qu'il y a beaucoup d'affluents d'ordre peu
éleve, Rb petit qu'il y a une hiérarchie des branches.

Order NIL\;}mber IogNu_‘

>
Z25 u
g \\ |13 21430
s \ 2 46 166271
£ 20 3|1 1.04139
S 4 3 047712
L 4 5 | 00000
215 NO T
2 teg
£ 10 .
g Regression coeffic;;wt 4%
i b=0541 |
co,, O.5F Bifurcation ratio
! R, = log"b=3.52
- 00 ! i ]
£ .
° l 2 Or?jer u4 > Rb =7 Time

i -I1- 'pothetical basins of extreme
. 4-I1-3. Regression of number of stream  Fia. 4-II-4. Hypo
fe]:xnents on orgder. (After Strahler {10, p.  and moderate bifureation ratios, with sche-
915, based on data by Smith [22, p. 1003].)  matic hydrographs.

Fig. 6 : Exemples de valeurs de Rb’ caractéristique de la hiérarchie du
réseau de drainage.

&) Profil en long :

La fig. 7% représente le profil en long de 1'Isére et de ses affluents :

il s'agit des courbes ol 1'on porte en abscisse les 1ongueurs développées du 1lit de 1la
riviére et en ordonnées l'altitude du fond ou de la cdte de 1'eau. Il faut noter que

AR
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dés que la pente est forte, il y a souvent une grande différence entre la pente

moyenne du lit et la pente de la ligne d'énergie de 1'écoulement.
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IT - Régime des cours d'eau

1) Introduction

La plupart des problémesrelatifs & 1'hydrologie font appel & la connaissance
des débits ; si 1'on suppose lastationnarité du climat, 1'étude pourra &tre fondée
en premiére analyse et en grande partie sur 1'examen des débits dupassé si 1'on pos-
séde une longue série de données. Il convient donc de présenter ces donnéessous une
forme pratique et standard.

2) Présentation et analyse des donndes

Dans la plupart des pays du monde, on a pris 1'habitude de se référer au

débit ou volume transité par seconde.
volume en 24 heures

- Débit moyen journalier = YR en m3/s

varie de O - 200 000 m3/s dans le monde

Débit spécifique : débit ramené au Km2 de bassin versant en 1/s/km2

varie de O & 10 000 1/s/Km2 dans le monde.

- Débit moyen mensuel : défini sur un mois
11 111

- Débit moyen annuel : 12 mois ne correspondant pas toujours
d 1'année civile.

- Module ou débit moyen interannuel.

Moyenne des débits définis sur une longue période. Rappelons que 1'évalua-
tion d'une moyenne sur un échantillon de n valeurs d'une variable normale a un
écart type de si 0~ est 1'écart type de la variable. C'est pourquoi, nous

M
donnons le tableau suivant qui dans 1'hypo thése d'une variable normale donne 1l'er-
reur relative 3 80 % de probabilité , pour des variabilités interannuelles dé&finies
par un coefficient de variation voisin de 0,3.

: Nombre d'années

]

: 5 10 : 20 : 30 : 50 : 75 : 100 :
:é—é-g-enz 045 ¢ 29 : 20 : 14 : 11 : 9 : 7 : 6
Débits caractéristiques :
- maximum : "débit dépassé en moyenne 10 jours par an" (en fait, c'est le
débit journalier ayant la probabilité 10 d'@tre dépassé)
365

- moyen : c'est la médiane de la série des débits journaliers (souvent
inférieur au débit moyen, par suite de 1'asymétrie des débits).

- d'étiage : "débit dépassé 355 jours par an" (ew trmma do bl XL )

Coefficients mensuels de débits :

débit moyen du mois
débit moyen de 1'année

ils peuvent &tre définis pour

we

C'est le rapport :

ol o
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une année particuliére ou pour une longue période.

Courbe des débits classés :

C'est la fonction de répartition empirique des débits journaliers exprimés
en nombre de jours par rapport 3 1'annde, il faut éviter les interprétations proba-
bilistesde cette courbe, car les débits de crues et d'étiages ne peuvent généralemen:
pas étre considérés comme de la méme population statistique.

Q\00
w¥A

V750

Fig. 8 : Courbe des débits classés

10 de la Seine & Paris
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Courbe des débits cumulés
t

C'est la courbe w(t) =b{ Q(u) du de la série chronologique ; cette
o)

fonction est utilisée dans les problémes de gestion de réservoirs et de régulation.

Fig. 9 : Courbe des d&bits cumulés /j%;i;: T
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Analyse statistique des débits (cf. cours d'hydrologie statistique)

L'analyse statistique des débits est dirigée dans deux directions :

- lois de probabilité des débits
- distribution temporelle des débits.

La premiére description un peu probabiliste consiste 3 déterminer les
variations saisonniéres des quantiles des débits journaliers.

1800 mb/")
A lcroud défennole wels /v ols
1RO
p—— \200
\\
9,
A l)OI/
B \\\\ //
™ \ / o @00
\ / qj,/?
— \ o uoso
NN i
—— \\\ — 4/ o _| 200
: el
£ 2 3 K S ¢ F € & w uw 1w Mot
Fig. 10 : Variations, saisonniéres des quantiles des débits journaliers de
la Loire 3 BLOIS.
Les lois de probabilité les plus usuelles sont les suivantes :
- loi normale ou de gauss débits annuels
débits mensuels de certaines riviéres
- loi de Galton Gibrat (loi normale des logarithmes)
elle est utilisée pour la description de débits annuels, mensuels et jour-
naliers.

- loi gamma incompléte c¢'est une loi qui se préte fort bien aux distribu-
tions de débits ; sa densitg de probabilité f(x) a 1'expression_suivante :
- - "—1 - _ o SN O X
£(x) = e P & ou p=gs o
I x) P

~

Ce qui est important 3 retenir, ce sont les formes diverses de cette
fonction densité selon les valeurs de X .

R
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~’ %
Fig.l11 : Fonction densité de la loi Gamma incompléte selon les valeurs de X

= loi de Gumbel : utilisée pour décrire des valeurs extrdmes (notamment
de crues) ; elle est définie par sa fonction de répartition F(x) = e ~ & (X~Xo

I1 est en outre important d'étudier les liaisons temporelles des débits
on utilise pour cela des méthodes diverses :

.
b

schémas de Markov, analyse en composantes principales....

3) Les différents régimes.

Méthode de classification

s o o M 8 ot e G S . e S S S B e o Ve P S S S

La classification des riviéres est due 4 M.Pardé ; elle présente 1'avantage
de schématiser en quelques mots les variations saisonnidres des riviéres. Elle re-
pose sur l'étude des variations moyennes au cours de 1'année des coefficients men-
suels de débit ainsi que sur les modes d'alimentation. Trois types de régimes

- régime simple : | maximum, | minimum,en général un mode d'alimentation

- régime mixte : en général 2 Maximas et 2 minimas par an correspondant
g4 plusieurs modes d'alimentation.

- régime complexe ;

Cette classification est éventuellement corrigée pour tenir compte de la
cause hydrologique des hautes eaux.

3-1-) Régimes simples

a) Le_régime glaciaire- ex : Avérole a Avérole

I1 est caractérisé, sous nos climats par :

- une raison de hautes eaux en juin, juillet, aofit

- une saison de basses eaux, avec un débit de 1l'ordre de quelques 1/s/Km2
en fin d'automne, hiver, début du printemps

- une trés grande variabilité au cours de 1'année (rapport de 1l'ordre de
1 a8 20). :
- une grande variabilité dans la journée pendant 1'été (rapport de 1'ordre
de 1 a 4)

- une faible variabilité d'une année a 1'autre et un écoulement assez

important (qq dizaines 1/s/km2) .

N
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b) Le régime nival pur. ex : La Romanche i Champeau

Ce régime est voisin du régime glaciaire ; toutefois, les carac-
téristiques sont moins marquées et le maximum a lieu un peu plus tdt.

c) Le_régime pluvial pur. ex : puvial océanique : Seine i Paris

Bien qu'il soit placé parmi les régimes simples, il est trés différent des
régimes précédents ; les débits suivent plus les variations saisonniéres des tem-—
pératures que celles de précipitations.

- Minimum en été, maximum plus ou moins marqué en saison froide.

- Grande variabilité d'une année i 1'autre.

- Ecoulement généralement assez faible (Seine : 6 1/s/Km2)

d) Le régime tropical : ex : le Niger a Mopti (Mali)

Le maximum a lieu en fin d'été car la saison des pluies a lieu de juin a
septembre ; régime relativement régulier d'une année a 1'autre, sauf lorsque les
pluies sont nettement déficitaires (cas des années 71 3 73)

Minimum trés faible (& Koulikoro le débit peut dépasser 8000 m3/s en
septembre mais ne pas atteindre 100 m3/s en fin de printemps).

3-2-) Régimes mixtes et complexes

Ces régimes correspondent en général 3 plusieurs modes d'alimentation.

En termes de moyennesmensuelles, il y a qulumrmaximum assez précose
(mai-juin) et assez long ; cela est dii & ce que la fonte glaciaire prend le relais
de la fonte nivale. Les variations d'une année i 1'autre restent importantes mais
moindres que pour le régime nival ; il en est de méme des variations diurnes pendant
la saison chaude. L'&coulement est important (pour la Romanche au Chambon q = 35 1/s/
Km2)

b) Régime nivopluvial exemple : le Verdon & Quinson

En termes de moyennes mensuelles, il y a deux maximas, 1'un assez prononcé
vers mai, l'autre vers novembre ; ce dernier peut 8tre faible selon les quantités
de pluie tombées en fin d'automne. Les variations d'une année 3 1'autre sont impor-
tantes.

Conglusions :

Nous n'avons pas voulu entrer dans le détail ni en ce qui concerne la
description morphologique d'un bassin, ni en ce qui concerne la classification
des régimes. L'Ingénieur pourra toutefois & partir des définitions données quan-
tifier la description du bassin et traduire en quelques mots la variabilité tem-
porelle des débits. Bien souvent les problémes 3 résoudre ont des solutions bien
différentes selon les types de régime ; par exemple, la prévision 3 moyen terme
des débits est possible en régime nival pour la période de fusion, alors qu'elle

est hasardeuse, sauf en période d'étiage pour le régime pluvial.

N A
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LES PRECIPITATIONS

I) Introduction

IT) Mesure des précipitations liquides et solides

III) Présentation et analyse des données pluviométriques

IV) Précipitations et Probabilités. Fonctions de répartition usuelles
V) Analyse spatiale des pluies

VI) Analyse des précipitations de courte durée

VII) Vérification et extension de données pluviométrigues
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I - INTRODUCTION Type de précipitations

La formation des précipitations a été expliguée, de fagon certes trés
concise, dans le rappel sur la météorologie ; nous rappellerons simplement que 1'on
peut scheématiquement classer les précipitations en 3 types (classification généti-
que)

Elles correspondent & une instabilité d'une masse d'air suffisamment humide
pour que le niveau de condensation soit atteint lors de 1'ascension des particules.
Ces précipitations forment 1'essentiel des précipitations équatoriales ; mais on
les rencontre également sous nos climats tempérés dans les périodes chaudes accom-
pagnées généralement d'éclairs

- de courte durée
- forte intensité

Elles sont souvent

L'hydrologue devra en tenir compte dans les calculs des crues de petits
bassins et surtout de zones urbanisées.

31 1'on considére une barriére montagneuse recevant des masses d'air de
direction assez constante, on constate que le cHté au vent recoit plus de préci-
pitations que le cdté sous le vent (souvent 50 % de plus) ; d'autre part les guan-
tités tombées varient selon 1'altitude (c’est pourquol certains auteurs définissent
un gradient pluviométrique). Nous en avons déjd vu les raisons saturation de 1'aid
en montant ; ceci a pour effet d’'augmenter en altitude le nombre de séquences plu-
vieuses et la valeur de celles-ci. Une étude. cétaillée est nécessaire avant de
parler de”gradient pluviométrigue” ; la figure 1 donne par exemple les précipita-
tions moyennes annuelles d'une vingtaine de stations du bassin de la Durance a
Serre Poncgan.

precip.
Fmm
900
L X /x\}l\
X
L X
- X x ' X
500 L () i 1 i (3 4 1 '] 1 3 1 1
600 800 1000 1200 1400 1600 1800

altitude en metres

Bassin de la Durance. Pluviométrie annuelle en fonction de 1'altitude.
(cf. Thése Raymond CHARBONNEAU, octobre 1874).

1
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- Précipitations frontales

Ce sont les précipitations qui se forment au contact des masses d'air de
caractéristigues différentes. Trés schématiquement on peut dire gue les fronts froic
créeront des précipitations breves, intenses et pas treés étendues alors que les
fronts chauds créeront des précipitations longues étendues mais peu intenses.

IT - MESURE DES PRECIPITATIONS LIQUIDES ET SOLIDES

Les précipitations liquides et soclides sont ramenées & la lame d'eau en
mm ou 1/4pe mm gu'elles donneraient sur une surface horizontale. Au dessous de
0,1 mm, on les appelle "traces”.

II - 1) Précipitations liguides

A ) Journaliéres

L'appareil utilisé est simple : un cdbne de surface de réception bien
horizontale alimente un seau ou une éprouvette directement graduée en lame d'eau.
Cette guantité est lue chaque matin et affectée au jour précédent ; il existe en
France un vaste réseau de pluviometres. On peut également mesurer 1'éguivalent en
eau de la neige tombée en faisant fondre la neige recueillie dans le seau du plu-
viomeétre (dont on a préalablement retiré 1l'entonnoir), & condition gue la guan-
tité tombée puisse &tre contenue dans le seau (cas classique d’erreur !].

Demi - coupe dans I‘axe

._4 5
, T
S i —

(A) Socle .
(B) Cylindre enregistreur
(© Mécanisme pluviométrique & augels

— Enregistreur du pluviométre R-208 A i augets basculeurs

N

Fig. 2 : Pluviométr e et pluviographe & augets basculeurs
(cf. REMENIERAS, 1'Hydrologie de 1'Ingénieur)
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L'appareil le plus utilisé actuellement est le pluviographe & augets
basculeurs (cf. figure 2), parfois chauffé électriguement ou & propane pour la
neige. La derniere nouveauté est le "pluviophone” qui est un répondeur téléphonique
permettant de connaitre d’'un point guelconque du réseau les quantités tombées
toutes les heures depuis une dizaine d’heures.

La figure 3 correspond & un enregistrement de pluviographes et permet
de construire le "hyétogramme” correspondant ; en effet le pluviographe donne
le cumul des pluies en fonction du temps alors que le plus intéressant est
1'intensité de la pluie en fonction du temps (dérivée par rapport au temps du
pluviogramme].
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Fi6. II-12 — Schéma de principe du pluviographe & siphon Richard

II - 2) Précipitations solides

L'appareil le plus simple est la planche & neige qui donne la hauteur
de neige tombée depuis sa mise en place (par exemple 24 heures) ; on peut alors
prélever a l'aide d'un cylindre une carotte de neige dont le poids permet de
déterminer la valeur en eau de la neige.

Un des appareils les plus perfectionnés est le nivométre type"E.D.F."
que l'on peut installer en pleine montagne (autonomie d’un hiver) et qui permet de
connaitre par radio : la hauteur de neige au sol, les densités des couches de neige
depuis le sol jusqu'a la surface en mesurant 1'absorption d’'un rayonnement radio-

actif par la neige.

-
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Fig. 4 : Différents nivométres (cf. OBLED, cours sur la fusion nivale).
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III - PRESENTATION ET ANALYSE DES DONNEES PLUVIOMETRIQUES

~

Nous nous intéresserons aux données calculées & partir des données journa-
lieres.

ITI - 1) Tableaux de valeurs journali@res & une station

Un bon exemple, peut &tre un peu colteux, nous semble &tre celui de 1'Agence
de Bassin Seine Normandie qui publie les données journaliéres (cf. tableau I} en
codant chaque valeur exprimée en 1/10e mm de 1 a 8

1 observation manquante (évite de poser la guestion classique pluie nulle
ou observation nulle ?).

3 & 7 type de précipitation

8 cumul c'est-a-dire que 1'observateur n'a relevé le pluviom&tre qu'au

bout de 2 jours ou plus.

ITI - 2) Présentation synthétigue des données mensuelles et annuelles.

I1 est intéressant de donner une représentation rapide des variations saison-
niéres des pluies mensuelles ; aussi est il commode de dessiner la fluctuation men-
suelle

- des moyennes mensuelles
- des qguantiles mensuels (10, 25, 50, 75, 80 %).
- peut étre des extrémes (trés liés & la période de référence)

200
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Janv. Fev Mars Avr. Mai Juin Juil Aout Sept Oct. Nov. Dec.

F1e. 11-19 — Quantiles expérimentaux des distributions des pluies mensuelles 3 Lyon
d’apres les observations de 1881 a 1950

N. B. — Les valeurs des précipitations mensuelles données par les courbes cotées : 10, 25, 50 ...
90 % ont respectivement 10, 25, 50 ... 90 chances sur 100 d'étre atteintes ou dépassées.

Fig. 5 : Quantités des pluies mensuelles a Lyon. (cf. REMENIERAS, 1'Hydrologie de
1’Ingénieur).

On peut déterminer également : le nombre de jours de pluie
le classement des précipitations.

Données annuelles :

- Année pluviométrique

Sous certains climats, il est parfois logigue de faire commencer 1'année
pluviométrique & une autre époque que janvier ; par exemple lorsqu'il y a une seule

o o dun
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Saison des pluies autour de décembre-janvier. Un bonne représentation des fluc-
tuations annuelles est donnée par le calcul de

- la moyenne

- la médiane

- 1'écart type et le coefficient de variation

- le coefficient d' asymétrie lorsqu'il y a vraiment asymétrie

- ¢ .
CS = £i§ r’; ;/wuvdﬂt akw Loadae
) LAY
(Vo)
- le tracé de 1l'ajustement par une loi de probabilité assez simple (cf. para
graphe suivant).

IIT - 3) Données spatiales

La cartographie des données suivantes peut &tre intéressante
- Isohyetes moyennes annuelles (courbes d’'égale valeur des précipitations
moyennes annuelleg.

- cartes du gradex (gradex = paramétre de la fonction de répartition des va-
leurs extrémes, cf. paragraphe suivant)

- cartes des valeurs des coefficients de variation.

IV - PRECIPITATIONS ET PROBABILITE. FONCTIONS DE REPARTITION

Ce paragraphe étant largement développé dans le cours d'hydrologie appro-
fondie, nous ne décririons que le strict minimum indispensable. Rappelons qu'on
peut considérer gu'une analyse statistigue a pour but de

contrdler & postériori 1'information
résumer l'information sans trop de pertes
formaliser ”

On peut formaliser 1'information pluviométrique en cherchant s'il est possi-
ble d'ajuster une fonction de répartition aux données ; 1'expérience montre qu'il
nous suffit de connaltre guelques lois de probabilité et de vérifier leur ajuste-
ment en étant bien conscient gue celui-ci n'est valable en général que dans certain
domaine.

Lois utilisées

Précipitations annuelles : - loi Normale (Gauss)

ou : - loi Log-Normale (Galton)
ou : - loi Gamma incomplete
Précipitations mensuelles : - Normale ou Log-Normale

- Gamma incomplete
ces lois doivent parfois étre tronguées.

Précipitations journalieres : - Gamma incompléte tronquée
Précipitations extrémes : - loi de Gumbel

Utilisation et domaine d'utilisation de ces leois

-4 [»=37°
1) Loi Normale : 2 -
densité .(\,'k\‘-'- 4 e
gt

moyenne x= médiane Tz el t'n‘-
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~

Cette loil est symétrique par rapport a X

Toute loi normale“{, (%, 07) est deéduite de la loi normale \)\[‘(; = 0,0 =1)
. _ X—x ,
par la transformation : X =P u = —=
ol u est la variable centrée réduite,ce qui permet de n'utiliser gu'une seule
table de la loi normale et de fabriquer un papier dit "papier normal” ol la
fonction de répartition d'urevariable est une droite (cf. travaux dirigés et

annexes)

C'est la loi Normale sur les Logarithmes des valeurs <4 - "3: L'k(t-‘*-)

cette loi diminue 1'asymétrie

3} Loi Gamma incompléte

Elle n'est définie que pour x;a,D

- a-4

densité : é(fu) = 1 | > (E ou PL&) est la loili Gamma classiqu

) (®
e A= :1-2. = SE?
avec SRV i"‘
f fo o
M =4 N
» - b
ol e ) :2: o ':

cf. Travaux dirigés et annexes

4) Loi de Gumbel

Cette fonction de distribution s’'intéresse plus particuliérement aux
extrémes des valeurs gqui donc correspondent aux valeurs proches de 1 de la fonction

de distribution ~ A %=te) -
% -&
F(v= “S-ng)dm - far [;x ¢*Y: e
o i = °f¥g6“
=N
- .0, pour un échantillo
Hoz b .OL de grande taille

cf. Travaux dirigés et annexes

V - ANALYSE SPATIALE DES PLUIES

Malgré la densité d'un réseau (1 pluviométre pour 200 km2 en France) ogyne
possede qu'une information évidemment trés locale gue 1'on cherche parfois & éten-
dre spatialement, soit pour faire des bilans, soit pour définir des données d'entré

dans des modeles mathématiques. La répartition de la pluie est liée

- au climat
- au relief
- au type de perturbation atmosphérique. ven/ wen
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Le réseau est lui placé en fonction notamment des possibilités locales
de surveillance et d'installation.

On utilise habituellement, pour déterminer un "index"” de précipitation moyen
ne sur le bassin, une des méthodes suivantes

- Moyenne arithmétique des valeurs aux stations
M

¥-4 2 P
mw J=4
si les stations sont bien réparties dans le bassin.

ne peut étre valable gu

- Méthode de "THIESSEN"

On pondére chague station par la surface du polygone définie comme lieu
des points plus proches de la station considérée que de tout autre. Avantages
coefficients de pondération bien définis

Inconvénients
on ne prend en compte que la répartition géométrique des stations.

S:; Slokion ©

d~4_ we twﬁﬂ4*0—*L
o~ Ave (ABCDEF)

Fig. 6 : Polygones de "THIESSEN”

- Tracé des isochyétesd

On trace sur une carte les courbes d'égale valeur des précipitations, en in-
terpolant ; on peut ensuite planimétrer ces surfaces et tracer les courbes S(P)
ot S est la valeur de la surface ayant regue une précipitation inférieure & P. lLe
tracé des isohyétes suppose implicitement qu'il existe une corrélation spatiale entre
les précipitations (ce n'est pas toujours le cas : exemple : pluies tropicales]) ;
il existe des tracés automatigues de courbes d’'isovaleurs sur table tragante d'ordi-
nateur. Toutefois, un tracé manuel permet d'inclure dans le tracé des connaissances
sur le relief, les pluies en altitude...
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VI - ANALYSE DES PRECIPITATIONS DE COURTE DUREE (E$24 heures)

Pour certains aménagements (notamment urbains), il est important de connaitr
les valeurs des intensités de pluies (que 1'on exprime en général en mm/heure) en
fonction

- de la durée de la précipitation

- du temps de retour X

Quelques ordres de grandeur de précipitations extrémes mesurées :

Durée Valeur Lieu

1 mn 15 mm Californie
10 mn 130 mm Bavieére

60 mn 300 mm Pyrénées

24 heures 2000 mm Philippines

Une fagon trés commode de décrire, pour un lieu donné, ces précipitations
est de tracer les courbes "Intensité - durée - temps de retour” qui fournissent
en fonction de la durée et pour un temps de retour donné 1'intensité de 1a préci-
pitation. Ces courbes sont rares car elles nécessitent une longue série d'enregis-
trement pluviométrique (d'ol 1'installation de pluviographes]).

N.B. : On appelle communément temps de retour d'un phénoméne 1'espérance mathématique
de l'intervalle de temps entre deux occurences.
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La formule de Monsieur GRISOLLET
Az 251 . ¢‘+o¢u ol F = Fréguence au non dépassemer
L t = durée en mn
I = intensité en mm/heure

est fondée sur les données parisiennes et donc, sauf Jjustification, ne peut pas &tre

utilisée n'importe ol !

A cette connaissance, il est bon d'ajouter

- comment s'associeNdans une méme averse les intensités (probléme étudié par
la SOGREAH cf. publications de Monsieur NORMAND)

- comment s'atténuent les intensités en fonction des distances : selon
Monsieur NORMAND (SOGREAH), aprés des études sur Montpellier, Paris, Strasbourg,
1’ordre de grandeur de l'atténuation est le suivant

Durée en mn

Facteur d’atténuation selon la distance & 1'épi-
centre en Km

5 7 g ¥wm

1 3
5 .85 .73 .86 .62 .50
15 .89 .76 ,70 .85 .82
30 .90 .78 .72 6B .B5
60 .81 .80 75 71 68
180 .93 .83 78 .73 .70
360 .95 86 80 .76 .72

VIT - VERIFICATION ET EXTENSION DE DONNEES PLUVIOMERIQUES

VII - 1) Causes d'erreurs fréquentes

- Négligence de 1'cbservateur
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- Changement d'appareil ou de site

- Appareil mal placé (trop soumis au vent, notamment)

En outre : - erreur de transcription
- mauvaise différenciation valeurs nulles, données manguantes.

VII - 2) Vérification de 1'homogénéité

Considérons une série de n valeurs X, (par exemple n données annuelles en ur
station) ; on peut vérifier si les données de deux périodes sont homogenes

-~ par rapport & la moyenne (test student)
soitjz, i— les moyennes des périodes d'effectifs n

et ny.0~, O
les écarts types Correspondants.

1
e: xd- Nx" CM’_‘\'*;‘A')AL:.Q*g' 4)‘&41*@‘-‘\}{

‘\'4 i
> A*AJFALL

t est une variable obéissant & la loi de Student dont on trouve facilement
les tables
- par rapport aux variances F= G_f
6;,2

est une variable de Fisher
Notons gue ces 2 tests sont peu puissants ; méme si 1'on connait a priori
la date probable de coupure des séries, il faut des erreurs importantes pour les

déceler par ces deux tests.

VI - 3} Méthode des doubles cumuls (improprement des doubles masses)

Cette méthode n'est pas récente : on considére la station S & tester
possedant n valeurs X. et un index spatial Yi prenant n valeurs Y, correspondant
a la méme période (par exemple Y est une moyenne des gtations voisine%éé.

2

On calcule et on trace les points Xe = X‘. ‘L < te
A4 1=t

Fig. 8 : Double cumuls, exemple sans erreur.
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Fig. 10 : Double cumuls, exemple avec erreur de données.

S'il y a a partir d'urecertaine date une erreur systématique importante
par rapport & la moyenne (c'est 1& le défaut de cette méthode brute, car il faut
compadser l'erreur & 1l’écart type et non & la moyenne), on voit apparaitre un
changement de pente.

VII - 4) Méthode du cumul des résidus

On part des données Xi' Yi précédentes d'ou on tire la série des résidus E::

€2 X - 2 (Y=Y ) =X
v r étant le coefficient
de corrélation em@g@ X et Y. Et 1'on calcule la variable

S'- .EE EL SD;:O S,::Ek ver S‘_; ]

o=
=4
5'il n'y a pas d'erreur, le chemin AB est aléatoire et le point courant M
doit se trouver & l'intérieur d'ureellipse. C'est donc un moyen puissant de

détecter
- soit une anomalie passagere

- soit une erreur systématique (additive ou multiplicative)

note interne de 1'Institut de Mécanigue

cer/ e
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A partir de i = p+l, on commet une erreur multiplicative systématique :

el g gy

g el 0G0y
d On montre que 1'espérance mathématique du cumul est de la forme :
E[_Zz;]:&é_ 9 (1-2) V<

& [zsjzﬁ_ Y (A 4>

. La figure guivante donne un exemple dans Te cas o A =1.1 pour
=¥ - let r= .82,
\-&

SEQUENCE 1
STAT 7 CDMPAREE AVEC 1
R = 0.82
+ UML pES
RESIDUS

u
1,1 o~= 1000
1

,._._..,._.,
'

1
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SEQUENCE 2

STAT 18 COMPAREE AVEC 11 PERIODE 1 80

R = 0-82 MJY = 64 EC. TYP.= 593.7
QLML OES
RESIOS

Fig. 11 : Cumul des résidus correspondant aux données de la figure 9.

cOLENCE 2
STAT 12 COMPAREE AVeC 11 FeRIOE 1 60
R = Q57 MIf = 127« cl» TP 2433

Fig. 12 : Cumul des résidus correspondant aux données de la figure 10.
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VII - 5) Extension des dannées

11 arrive fréquemment gue 1'on soit amené & reconstituer des données manguan
tes. Divers techniques appropriées peuvent-8tre utilisées, la plupart sont fondées
sur l'hypothese d'une corrélation spatiale.

On peut dans ce cas chercher la corrélation simple ou multiple entre la va-
riable a reconstituer et d'autres variables explicatives.

Des algorithmes de corrélation multiple permettent notamment de sélectionner
les meilleures variables explicatives (du moins par rapport & 1'échantillon).

X Y YL N Y(‘

4

cxd l T T -
?

On calcule la corrélation de i = 1 & p d'aol
A P -
X = ¥ +¢31 d‘d(\{&"\( ) a condition que p)/ 2k

Cette méthode est rapide si 1'on dispose d'un petit ordinateur ou calcula-
teur.

Auparavant on utilisait des méthodes voisines ol leSO(j étaient imposés
a& priori (moyenne arithmétique, ou &\ j fonction de la distance...)
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Cette méthode sera développée dans le cours d'Hydrologie approfondie, aussi
la résumerons nous rapidement : la connaissance de p stations pendant n années
communes permet de calculer la matrice R de corrélation interstations ol 1'élément

rij est le,coefficient
e S* J\, -4'\4"' q‘l\
Lot 2 '.‘ . R = ‘ ;\
vake ; . (b v 4;1 A

4

de corrélation totale entre les stations i et J. On montre alors gue les vecteurs
propres de cette matrice définissent une nouvelle base de 1'espace o0 chague ohser-

vation est un point repéré par ses p coordonnées sur les axes "stations”, base
ayant plusieurs particularités, notamment

- la variance des coordonnées sur un axe est la valeur propre correspondant
a cet axe (donc, on pourra souvent ne conserver que k&p nouveaux axes en considé-
rant que les p - k restant ajoutent peu d’informations).

- les projections Zi' (i1an, jde1ak) sont indépendantes entre 2
axes : ~u(Z 5 Z jﬂ =g Y it3

on passe ainsi d'une matrice de données P (d'éléments pi.) & une matrice de "scores
Z d'élément Z, 4, par une transformation matricielle définie par k.<p vecteurs
propres normés“de R (soit V)

(P) ~(P") S ST
centrée réduite qg
par rapport aux stations kz) - e’V
At b ¢ \M.k) ('“31\)(.1\0&)

(1)

On est donc en mesure de calculer une série de n observations de Kk variables,
ces variables étant simplement des transformations linéaires des données originales
centrées réduites. On pourrait alors procéder de fagon inverse et calculer des esti-
mations des donnée brutes centrées réduites & partir des k "scores” (ou composantes
principales) ; si k = n on retrouve exactement les données.

Il est des lors possible des reconstituer des données & une station ayant
peu de données ou méme pas du tout (dans 1'hypothéseévidemment de chanpspatial
correlé) ; en effet, si 1'on connaissait la projection de chague vecteur propre
sur cet axe station, la connaissance précédente des scores permettrait le calcul

~

des valeurs centrées réduites probables & cette station inconnue soit X

P) = (2)Vv)
Eh’$ ( \},322 \/*

~4d .
' - (2) (V et g o o en
(P4 e X ) = (2) ( ot wmme)_
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Or un moyen simple e t justifié assez souvent (par la corrélation spatiale)
de calculer les projections des vecteurs propres sur cet nouvel axe est d'interpols
spatialement (tant que cela a un sens, ce qui correspond & un sens des composantes
principales)les cosimus directeurs des vecteurs propres.

?NM

t
Uapan AURVISEN 7T T
I1 reste toutefois & se fixer (par interpolation par exemple) la moyenne
et 1'écart type des valeurs de la nouvelle station. L'avantage de cette méthode
sur un traceé observation par observation des ischyétes est évident : il suffit
de tracer guelgues courbes d’isovaleurs des cosimus directeurs des 4 ou 5 vecteurs

propres retenus pui d’effectuer des transformations linéaires pour reconstituer
la série.

Quelques exemples ont montré que si la corrélation spatiale est assez forte,
méme si elle est hétérogéne ( ¢ des reglonS montagneuses) cette méthode aboutit

a des résultats satisfaisants (on peut s'en convaincre en essayant de rétablir
complétement une station existante).
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WUELQUES RAPPELS SUR LA CORRELATION SIMPLE LINEAIRE A 2 VARIABLES

INTRODUCTION

Considérons un ensemble de couples de valeurs (x., yi] ide1an qui
répartig dans le plan x, y donne un nuage de points % elliptique.

Pluie & Lyon 4

e Ui,
£
La liaison n'est pas fonctionnelle *_:
(les points ne dessinent pas une 41 X
courbel); elle est lache.On peut o x
4 A P
chercher : i
re¥
-~ & schématiser cette liaison ¥
- a caractériser la dépendance
—t
Pluie & Grenoble
ot
I - ASPECT ANALYTIQUE
¥ o L)
n couples X\., n\ — -
( x Y x4 2 x;
maoyennes ¢ m  tzd
. 2
gcart type 3 » I3 ™ - S (xiX
L L

o ) Recherche de la meilleure droite X=Y

A Nous cherchons la droite isi elle existe et si elle est unique) d'éguation
Y = a X + b donnant la meilleure” estimation de Y connaissant X ;
X . . . XK
meilleure au sens des moindres carrés A
2 k3
C'es%aé—dire telle que : ;E E; 2 :E (fﬁ - YL) soit minimum
&

avec Y. = a X, + b, estimation de Y. & partir de X,
1 1 1 1

sott Va THY 2 S (Yi-aXi-0)® Vo V(s &)

une fois les Xi' Yi donnés

A
¥% Celle gqui minimise la somme des écartS;Z(y. - y.) est non unique
toute droite passant par le centre de g?avi%é anhule (yi - yi]
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\

c.a.d 'z E;:O
9

V minimum =9
da
u -9
20
%%!..;c == (1) ?—cﬁ-x; (Y- Xi-b) =o
%‘ésa = ) = (\'L-&XL -6) =»

(2)'5. M?"&M?—“G:O
ulla droite

A

La droite cherchée a donc par équation Y

ou ?—;"—?“\‘e‘

<y %]

passe par le centre de gravité

oy

e—:‘{”"-x.

a (X - X) + ?

Cda A 3l bdge XgX

P'ew v, = [()’;.'\?) - alX =% )]z
oz 2o [(6-7) -0 0x-R1] o
Dot ey ZLO&-RLY-T)]

2 (X -R)®
Posons ne ?L(X._ﬁ?)(‘(\‘?)_]

’\/LE; (xe=0)*] [Ze-D°

Vo 282

des erreurs appelées "résidus”.

V est la somme des erreurs quadratiques.

. a n'est pas symétrigue en x,y

o~:"l.

=2

S

= z’ b =
V. _2[(‘(;~?) - T (xM!)J s TG ?BYL-Y)(X;~x)]
w d—* ] b 2 qi \é
+ 2t Ty 2(x %)
Fr F
v > r e gL 2
3 Ty -t X QT pat oy o
i (\* OL'
2 T B
= 0"‘} (4-’\)
Soit 0;: opry écart type du résidu
0\ ol 4-‘12
1 S ¢
Donc | r} <$J Il = liaison lingaire exacte : plus |r] est voisin

de 1, plus la liaison est étroite.
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En résumé Croite de régression x =y - -
E— R ZL(X;-X)(Y;-Y)‘]
[ = *

n o _ ~
h \/_i(XL-X) .V?(Y:—Y)

A noter que le calcul aurait été de la méme forme si 1'on avait cherché 1la

droite de régression y @ x

N

"&'-7"" * % -n (}3 “'-S\ Ces deux droites sont distinctes

'Fq Lf’

(sauf si \rl = 1)

loi de Gauss & deux variables centrées
ve W (o, 3)
4 € W(e, )

o0 r est la corrélation entre x et y

= 02 V‘\-q?

k4

Quelle est la loi du coupe (x, y) ? : Cherchons sa densité de probabilité

{(1'\3) a,,_.\.aa Prode [_xc- th{’ Y& c}'.t&?]

IT - ASPECT STATISTIQUE.

Supposons gue

Soit €= "5""6} “
9

Donc a est normal 2 = 0 et fi

c.a.d fle, y) telle que

Y {
! o T
f _ AT
| l 'Y ,
la loi "marginale” de x a pour densité
e — e o 1D ...%;
o1 -l 7 x) = 4 La5
Ted )= e
- e ST
o % ) dowa .
( donc x a pour prababilité d'étre la bande
AB : 2
Lot * Tae
e 4 e

€ A

ey » = Vo | (1)
o H# B ol '
i: - n,Tf une fois dans AB, la loi d’'étre dans la bande horizontale D

% n L
<z (4N f?f:}z
(loi conditionnelle dery) est :kjr——- S
~ Mo ) et A (4-2Y)

J—f’:[ e e
@ Ve Q'\T V4 (2)

la densité de (x,y]) est le produit (1) et (2) puisque c'est la probabilité d'étre
dans la tranche verticale AB X probabilité d'&tre dans la tranche horizontale
CD 1liée au fait gue 1’on est dans la tranche verticale AB.
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N - 4 4 [ 2 A9 g
Do f{*%)2 - -%a v +H
( ) J': o‘:‘y 2“4/4_"\1\ % { z(“dl) L%& 0;0-:3, + j

or fi{x, y) = constante = lignes d'égale densité de probabilité

"Les lignes d'égale densité de probabilité sont des ellipses centrées au centre
de gravité”.

On démontre que la droite de régression x«<@y est le diametre conjugé des directions

verticales

oh

7
Y

7z >

4
,/

La démonstration s'étend évidemment au cas de variables non centrées, par
une simple translation.

ITI - Variables non geussiennes. Remarques

La théorie précédente n'est valable gue pour des variables normales ; si
le nuage de points est tres différent d’une ellipse, on aurg intérét a faire
un ¥ de variables gssez simple x <P log (x - X ) ou x =2x po¥¥ les rendre
plus normale (& = 5 ou %-par exemple) °

Pieges de la corrélation

-Point isclé

% 4 +

r élevé alors que si
on 1'enléve aucune
» corrélation.
+:$¥
LA
4
-Covariation

Exemple : si on cherche la corrélation entre les températures moyennes
mensuelles a Ne w York et celles de Paris, on trouve une corrélation forte : cela
est simplement dU & la composante saisonniére.
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- Liaison non linéaire

5 i 3= 1 —_—i = —i 3 =
lLa corrélation entre x; sin 350 et yi cos 355 Pour i 0,360 par
pas de 1 est nulle pourtant yi= 1 - X§ liaison fonctionnelle.

- Causes. Effets

Le fait gu'il y ait corrélation ne signigie pas qu'il y ait relation de
cause a effet (erreur pourtant répandue et parfois difficile & déceler quand les
phénoménes sont 1liés).

IV -~ Présentation

Dans le cas ot les variables sont i peu prés normales, il est intéressant
de tracer

- la droite de régression x —p y

$om v = r —L (x.~ %

ooy =1t — (x;~ x)

=~ les droites de confiance 4 80 7 centrées sur la droite de régression :
elles sont paralléles 3 la droite de régression x —b y décalées
parallélement & 1'axe Oy de + 1.28 ag

—
- -2
ag__ 6; A
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HYDROMETRIE

C'est 1'ensemble des techniques de mesure des débits des cours d'eau;
elle est donc fondamentale 3 1'hydrologue.

Paradoxalement,nous n'en parlerons pas dans ce polycopié,laissant le
soin au lecteur de consulter 1l'ouvrage récent et fort complet suivant:

HYDROMETRIE PRATIQUE DES COURS D EAU

EYROLLES PARIS 1976

Les €léves seront initi€s 3 ces méthodes au cours des Travaux Pratiques
de troisiéme année,une br&ve présentation étant faite au cours des exposés.

Nous tenons simplement 3 insister sur deux remarques:

on ne fait de 1'hydrologie quantitative qu'i partir de données
sérieuses résultant d'un long travail d'exploitation de réseau.

il faut installer le plus tot possible des réseaux d'observation
avec l'assurance de pouvoir les maintenir en activité pendant des décennies.
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EVAPORATION - EVAPOTRANSPIRATION - INMFILTRATION

Bibliographie :

Infileracion : L'Eauw at le %al = N. HILLER - Wander

Gruxelles 1974 = 283 pages.

Advanced So0il Physics — D, KIBEHAM, W.L. POWERS - Wiley
Interseiance = H.W. = [B72 - 534 PEER-

4 1'Ecole d'Hydraulique @ cours de miliewx poreu.

Evaporaticn — Evapotcanspiration @

INEA 1870 = Techniquee d'Etudes des Facteurs de la bicephire
Puhlications Ti-4,

?. EAGLESOM - Dynamic Hydrelogy — 1870 = Mc Orow Hill
Company .

Daficit 4'foculement ¢ M., PARDE - Fleowes ot Rividres ar

AULTEE CUVTEEES.

i) LHIRODUCTION

2) NOTIONS SUR L"INFILTRATION

1) EVAPORATION

4% EVAPOTEAHSPIRATION

5) DEFICIT D ECOULEMENT
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ABTRODUCTION

Kous avons regroupd dans ce chapltre deux phénoménes importants :
- 1g cransfert de L'eau du sol wvers llatmosphire i partir du sel,
dos surfaces d'eau et deos plantes (@vaporation et évapotranspiTation)

— 1e transfert de 1'eau de la surface du sal vers lee nappes-

Du point de voe guantitacif, ces deux phénomenes sont souvent trEs
imporCents 3

- 1'évapotranspiration sonuelle (donc la parte d'eau pour les rivieres)
ast de 1'ordre de 400 & 500 mm dans le bassin parisién pour des pluies de
A00 i 700 mm j

- 1"infiltration cst souvent supdrieurs aux plules.pour des Episodos

moyens ot empiche ainsi la formation continuelle des crues.

MOTIONS SUR L'IHFILTRATION =

L'eaw infiltrie, gfnfralement & partir de la surface du sol {parfois
A partir deg cours d'ecay et des lace), permet @
= d'alimantar les mappas,

= de consticuer des réserves d'eau au niveaw des racines des plantes.

En gpindral, cette infiltration se fait dens un miliew non saturd ;
elle est trés wvariable d"un lieu 3 1"autee ec en un lieuw donné d'un £cac

physique i un autre (entre un sol sec ot humide, par exemple].

Elle peut warier de © mmfh (de 1'ordre de Imm/h sur les argiles) 4
plusiewrs dizaines de om'h sur des sables, gteviers ; elle est denc souvant
supiricure aus précipitations peu Intensea, ce qui explique la rareté do

ruissellezent superficiel.

La mieanique de 1'infiltration est surtout contedle par la mEcanique
doz cransferts dans la seme §e trouwant au=dessus e la neppe phréatigue,

appelde zone non satorie.
2.1) Dafinitions &

Considérons un petic voelume de sol ; il ear constitud par des

prains sipards de volumes cccupds par de l'eauw et de 1'air aves vapeur d'ean.
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= Tepgur en aayw volumigue @

g - Volume d'eaw dens 1'échantillon
Volume de 1 Echantillon

-

En fairt By & B % B, B, = reneur en eau loraque
le sol esk saturE
B, = teneur en edu résiduella
{impossible de dessfcher complétenent le ol dans des condirions normales)
£ o= 8y B gst la

porosité effective ou "oapacitd a'iafiltracien" (terme mal approprid)

Sable 3 Bax 0,3 By 0,05

Argile : g o 0,45 = 0,2

= Profil hwdrigue : h 3

; L &
C'est la coutbe, 3 un inetant dnnnét i; fonction de la profondeur.
S futt ;1" B = g La frange capillaire est la zome

= = au-dessus de la nappe ol 1l'on a H
7 = = 1a nappe est définie par et

pression = pressicn atmosphiérique +

3 h¥a ' I\l.?rl
¢E = —

- Pression capillaire ouw succiem &

——

presaion hydrostatique.

fomne depns un tebe de werre ol 1'ean monce, la surface liboe

entre deux grainsg de sol est courbe 31 bien que

e

T e et Pt
(@i
Pa ™ pregeion dans 1'air .E :
P, = r: " 1'eau ok !
Fp = = capilaire

5{ les pores sont communicants, {1 ¥ TEzme la pression
atmosphérique, done 1'eaw est en dépression {par rapport 4 la pression
atmoaphirigue] .

]
Suceion ! W! = - p exprimée en général en hauteut d'gau.

[+



a4

Phiénomime 4 hysceresis

En géndral la relatiom "HE':I diépend des comdicions antérieures :

il ¥ a un phZnoméne d'hysteresis.

Conduscivitdé hydraulinoue {Eccite k)

En miliew snturd, catte guanticd, gui caractérise la wvalear
deg dibits, ast eonstante. En milisu mon satuti, elle diminve fortement

lorsque le sol se désacure selon une loi que 1'en pproche par la formule :

[ RN I S
k. By - Bn "
d' ol b - il" tcurrc_:spﬂndanl: ala
heuteur de frange capilaire. fs ¥ ,,‘:1 Ab- 1%

.2} lr_fi'l_tr::‘_iun ; A

Sgit q le d6bit pasgant A Lravers une surface horizontale unit@ :

et q=- k{B )} prad ¢ ol @ st
appelé potentiel tetal : correspondant @ la gravitd
d'une pact et 3 la pression capilaire d'autre part.

g= -1 %1 + % si on suppose le

moment uniquenent vurtléal-

Le Flux est deme nual - &i ? = ]
' ~ gi ¥ %ar faible (sol tres sec)

{ce dernier cas expligue ce qui se
passe lorsgu'une pluie viclente arrive

sur un sol ETEs secl.

2.3) Cas_typiques d'infiltratien 3

- Laze 4"eau constante 3 la surface du aol

La courbe superficielle se sakure

tﬁ-h rapidement, d'oll un Fort pradient de Eeneur €0 ean g
- le diéhic esc fort au debuk, cli.—_iulu.ie: tend wers
[T

A Y

. RS une waleur limite. d'l 5




— Précipitation & intensité comstmnte Ia

Cag | + Iu{th Le gol s"humidifie jusqu'd ce

que la copdectivicd hydreulique solc égale & 1'incensité Lmposde, Il se

;rEc 4 1a surface une zone 3 Eocneur ¢on cau consBEanke infiricure &

créde i la

2.6) Quelques ordres de grawdeur (selon

Type de sol = Sol nu
L
1L
I1L 1
v 0,3

gurface du sol.

1"

Au débac, coute 1'eau s"infiltre
mals & pnrtir du temps Lr* 1'zan ne
peut plus s'infiltrer, l'infiltration

rend Yere Kﬂ ot una lame d'ean se

TPeinecipes d'Hydrologie)

CarEales

pedres de grapdeurs (en m=/h} des conductivités hvdrauligues.

Type [ : S0l i tedture prosaidre tepesant sur sables,

graviers, alluvions grossi

Type [I ! 3ol & cedlure Moyenoe

aros

Type III : " i L sur argiles fines

Toisé
7e |
15

L]
O E

Type IV ! Scl sur roche d faible profondeuvr {50 em ou meina)

On noctera la warisbilicE de ces valeurs qui confirme que selon

le gol et la pluviemétrie, 1"&coulement superficiel eet abondant, rare ou

inexistant.

3) L'EVATORATION :

3.1) Inkrcduction

81 1"on comsidére un plan d'eaw libre et ecalme {pas de vene)

recevapt de l'Enecgie sous forme de rayonmement solaire § 3"i1 n'y a pas

de Crangporbs, il ¥ Aura Equilihre antrae Evapnrn:ipn ot condensatcion.
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Il ¥ aura évaporaction dans les oas sulwvants

- fiffusion moléculaire (transfasts trés faibles)

= transport convectif @ ocas fréquent et important.

On définit ainsi un coefficient de diffusion turbulante ¥ qui

diépend dos conditions atmosphériques

PRt T

dz - #

@ = prossion partielle de vapeur d'eau
= cote
E = taux d4"dvaporation

=

Le probléme pajeur est d'@valuer K § pour cela, deux misthodes

sont pessiblas @
L

- la méchede aérpdypamigye, of 1'on considére que la plupart

des phénoménes de transfert sont amalogues

= la méthode de bilan d'&nergie ofl 1'on effectue, & partir de

mesures un bilan énerpEtigue.
Hous me rentreroms pas dans le détail de ces miEthodes.

3.2} Evagoracicn sur un sol nu

Tl n'y a Evaporation que s5'il ¥ a apporc d'é@nergies pour ali-
menter la chaleuwr larente af un pradient 4"hymiditc& pour assurac le

CTANSPOTE:

3,00 ) Nappe coReg-iodonfi-ion -oewhokimie procht dv la gurfnct

e g d ] P -

3 3 g =K/ Eéfh 1 { = conductivité hydravlique
y e

. ; . "t‘ = gucclion

5 q = flux d'ean

cerdner en 185B a proposé une relation entre 'I" &b K

E=n {‘f o+ h]_ﬂ 4 et b sont des constantes.
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0m s¢ tend compCe que

In ol 30 <7 OQEpss

e gont surtout les carack@eisciques
du sol qui limitent le régime 4°éva-—

poration ; si le sol est & bedture

=
a
-
gmssiErc, 1'Evaporation eat Faible, %
- - a 2
ce qui explique la subsistance de E
-
niappe prEs de la surface dans des b o o
Em
zones sableudses, z
g
]
&
ﬁ»__%
| R
L —] K0

[T o
Seclioe Fend g1 Bha gail sauiiaes (::H-'l

3.2.3 ) Rappe trés Elcigne ou inexistante

Il n'y a alors plus d'alimentaticn peasible ; le sol se

degskche en X phases -

= yne premifre phase od l"&wvaporation eat quasi constante
ot décerminge patr des conditions extéricures (vent ...} i
= une deuxime phase ol le profil d'humidité du sol contrdle

1'&vaporation.

Un modéle pourraib 2tre le suivant

C

E-J g demis e ans s 30 b<LO

- Cuw
0. E est l'Evaporetion a#healde

Fig. &4

Ewrviald ot bbb el bae

Tirem

Flg- 5.

Craguoiicn rofe

Tirmm
Flg. %4 Relaling of cumubalive seaponiiien soonime deprves 1, 2, 3, & wre da onder of
desicasing initial evaparalion reh
Fig: ®.5. Rclalion of evapicaiizn riic [Muel 1o itme foerven 1. L ), 4 oo o onder of
decigdgisg niliil evisaralion ralel,
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9,%) Evaporation d’una surface libre

Le taux d'@vaporation dépend de 1"dcenduc, de la profondeur
simsi gue du pouveir dvaporant de 1'atmesphére ; gi 1a mappe d'ean eat
perite ot pes profonde, la ccmpErature varie assez fortemenr at 1"&vapora-

tion est proche de selle obtonue dans das bacs d'évapoaracion.

Dane une étendue profonde, les couches inférieuras jouent la

¢ile d'un volant Lhermique et régularisent 1'&waporation au COUTS de L'année.

Ordees de prandour ©

enn Framce de L'erdre de 700 mwfan
Espagne = sud de la Fraoce : 1.000 & 1.500 em/an =
Lacs de montagne wers 2,000 m : 200 mmfan (chiffre peu siE)
Régions tropicales : 1.500 & 3.000 mexf an \
Flucrpacions saisormiéres de 1'évaporation éas lace [em amfmaia),
d'aprés COUTAGHE

J F H i | J J & 5 o H o Tatal
| 14 i1 3% 63 a1 103 104 9B 58 35 17 14 G |
2 30 &0 70D A0 120 140 1ED 150 140 o 40 30 1050
3 47 a0 B9 123 135 00 30 AT 1M 41 Gl a1 0]

| .= & Diinn 2 =18 arles 3 = & Tunis

Formules ou abagques

On treuvera dans LINSLEY "Hydrolegy fur engineers", des abaques
permactant de caleuler les valeurs guetidiennes de 1"évaporation en fonction
du vent, de 1'huniditd, du rayoonement et de la tempdrature. Il ¥ 4 lieu

d'Scre prodent sur 1'utilisation de cas abagues,
p q

&% L'EVAPOTRANSTIRATION

Les plantes puisent de 1'eau dans 1a nappe ou dans la zone
nan saturde ; cette cau est enswite rejerde @ 1'atwosphire & travers les

aromatos {oriflees dont 1'ouverture dépend essenticllement de trois facteurs :
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le cycle de vie da la plante, 1'Etat hydrique du zcl ot les conditions
acmosphériques). On distingue schématiquement dews types d'é@vapotranspira-
tion :

EIT? = Evaporaticn potentielle : évapotranspiration lersque le
sal et guffisamment humide et gque la surface n'impose avcune contrainte

cestriccive au flux de veapeur.

EIR = Evapotranspiration réelle : celle que 1'on obtient

réellement lovequ'il v a des coatraintes (exepple § pluies insuffisantes).

Tacbeurs de 1"&vapobranspiration

=~ Températute Typre de vegitatlion
- Vent + Epoque de 1'année (par rapport i la
— Hypromittie vie de la plance)
- Beyonnensnt + Erat hydrigue du 'sal
.1 Schima

En l'absence d'irrigation on peut schémariser le mEcanisme de

la Fagon sulvante :

nu dihuk = ETR = ETE
- la teneur en eaw du sl diminoe

- 1'évapocranspiracion ne dépend gue des facteurs acmesphérigues

puiz § {Tﬂhla conduc CivieE du sol devient srés faible et la gquanticé d4'eau
ne guifit plus aux beseins totaux de la plante ;3 les scomates ee Lerment,
ETR &
etk

B " dépend de 1 plante et da 1'Spoque.

+
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%.1) Evaluations de 1'Evapotranspiration potentielle

La plupart des formules sont des formules &tablios sur un
cercain nombra de basains versants et destindes gux caleuls d'irrigation.
Hous ne donnercns gue les plus utilisfes (qui d'aillewrs deonest 4 una

dchella de tewps assez grande, le mois, d'assez bons réaulcacsa).

= HBLANEY er CEIDDLE

(cette formule & &cé Ecablie pour les zones arides de 1'Ouest des Etata-lUnis)

£ = k ZE on pouces/anis Tn = Température
moyenne mensuelle
k dépend du type de culture et du lieu en °F

B = pourcentans messuel
d'heures de jeurs
par rappott 3 1'apnée

L8
On ctrouvera des valeurs dans les ouveages d'irrigation.
- THORNWAITE = SERKEA

ETP = (T} X o1 a-odI?-Brf+f1+8

i% Tm .5

d., . }5" . & sont des constantes, 1= EEZI 3t un indice thermigue
i . 1 n

ou Tw gst la cenpérature moveonne mensuelle on o0, Clvelsin de 1,61 et E

gépendent du lieuw (cf. cuveages d'apriculenre],

Forowle simplifife {due & SERRA)}

e = 1.6 {10 L:_'_'] @ en ocmimols
T en “c
12 1,5
. & (B LA ;
1 =3 T L R

= Formule de TURC (&tablie pour lz zone méditcrrandenne et
'afrigue du Hord),
- Tre :
ETF = .ﬁ o+ 15 (Iz + 50} ETE en omfsois
Tm = Temp2rature movenne
mefsielle
Ig = Rayoonement moyen
=ensuel en langleve
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- Formule de PENMAM {(la plus fondEe sur la thioele)

H'-'EGF'.‘IEHEE ! 'l.:-s cﬂ-u[[[cinntﬂ {EE ﬂ'i‘Ff'I.l.liJl.L'lL'l SCaNE les ||1-E1v-ﬁ5 'P':'ur

la chalewr sensible et la vapeur d'eau, en négligeant 1'abgsorption de chalewr

pour la aol.

-

Ea =

Hp' +Ead
P+

E =

pente de la courbe de pression &n fonotion de la teapérature
constante psychromdtrique
Reyonnement net (Rayonnement global absorbE soit B diminud du rayonne=

ment riédmis grande looguewr d'onde By)

R = R{l=ch r = albado du =ol

B = Rayonnement global,arrivant au sol

R,2 o 1t (0.56 - 0925 (10+ .90 )
cste de STEFAN
Tempiérature moyenne de 1'sir en 'K

tension movenne de vapeur d'eau en mbars

0 _ nombre réel d heures d'insalation

t': L1} (L] n

potantial

fiul (P=p) P = pression de vapeur saturante 3 i
0 = riclle
Efu} X a (1 + bu) a et b ecstes
u

= vitesse MoYEnne
On pewt ainsi déterminer 1'ETF journalidre,

4.3% Evaluations de 1'évapoleangpivation ritalla

On peut utiliser les méthodes soit afredynamiques soit du

hilan d'énergie, mais ceci n'esc pas encore réellement opérationael pour

1'hydrelogie de tertain ; cela est toutefeis peut Btre la solution de

L avenir.



102

R
T
_E";..._
LR

v
£
k T
2 Bl LEGENDE
i A
% Walker lakr | MNe
= 25 B
- i Pyrarnid ke | M
— E
15 ':': - Flsinore loke , CalF.
ol o
10— Engle laks , Cakf.
B c
ar Tulere ke , Calil
)
o 125 250 25 250 250

Evoporalicn mmensuele en

P 7 — n L& de quelcues eca andisalne o danctian @ 11 teopinibaee
Enia pid RE0T TR YIS M b P e 1'"-1;'“

aPériode de végelalion—s
T =

I
| ANNEE 1911

250

E

E ang \

: \

L \

£ 150 EH

E Hﬁ

é 1Y

¥ 400 "gl b

1 h Y

; VAN

2 0 LA AN ]

: Lt \fr’-':i‘
0 | Skt ﬁ

Jaon. Feyw, Mar Avr Mot Jun Juil Aot Sep ot Haw, DH:.

M2 du hmmpl‘r‘{* @-,pmrmdeurda la noppe B om

¥ L 1.D -
- H - - "i -
I r - - '1-3 -

Fie. V=13 —wﬂ-ﬂﬂ eengiielle e wr Zaen |:|'.||I':lLl.'l gacansda
farciion da L1 pordondeur do fa flgpe phacathyis



103

Bacs d'évaporatien

on wtilise spetuvellemsnt seit des bacs 4"8vaporation, eon
faisant 1'hypothise que 1'ETP ast proportiennella i 1'@waporation d'une
surface d'ean libree. Il parait que cette méchede est aussi hoone que les

formules d"dvapotranspiracion.

Lysimdcres

Lo sant des bacs dans lesquels en fait pousser des plances
dans das condibions woisines des conditions naturelles. Certains sont mEme
placiés sur des wérins bydrauligues permettant de les peser ; d'aukras

imposent des copditions sur le niveauw de la nappe.

H- COUFE #.8

collecheyr de r_l..!i:q-_-llnmq-nrl o L g
Jand i

‘emse lysimibrique;

. \ * disposilif_de
I|II | hg-..enlq- goraqukrause

Dimensions du lysimétre 1| bmpimetre du reservair

— ) it
langueur . 495 m l.- degy de pereola 'E.
largeur i 190 m limpamelire duy reserves:
profapdeur @ EA0 m Feo de ruissellement
superficie : Bmt

Evaaoronétra PICHE {of. descriprion ler chapitre). GrossiBrement

il de 30 % 4'ETF mais aveo une grande errveutr due notamment au veac,

5) DEFICIT D'ECOULEMENT

Bar définition, c'est la différence, sur wne pEriode donnée
e pour un bassin donné entre la pluvicmécrie combSe sur le bassin et 1l'zaw
rui a cransitd par 1'exutoire. 51 L'on prend un iccervalle de tenps adsel
grand ou vn début et use [in d'incervalle tels que les scocks en neige,
glace eaux souterraines soient wolsing, le déficit donne les pertes

{dvaporation, évaporrangpirvstion}.
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Un ardre de grandeur pour la Franca :

pat an (gans doute moins en hauce nontagne) -

environ S00-500 mm

~TpREL

Cortains suteurs (WURDT, COUTAGHE) ont relidé le déficie

d'Gooulement & la température moyemnme aanvelle et 4 la pluviométrie.

1500
g n- ~ 1500
i _,_.—-'_'_'_-_.-
L
i qevc L= 300433 #2005 £Y ﬂ_._ﬂ'—';—"lmn
© 1000 - ool S -
"_,.-""- = o=
T !_,f""ﬁ P e I 1 12
: et s 600 &
3 —— | 700
] [ —— 1 R
3 50 === ' 500 £
= i » 400 E
E [ et = | 7 :,'_.'
a | 200
B |
PR 1) 560 T Eoo 2000 2500

Précipimlicns anmuelles P en mm,

Fir v-15 — ARague donrant ie déficit Sdewcleirenl mayen aanesd guieani la formole de 51 Toes

Dilan d"un hassin &

EnLrées
I = Précipitacions liguidas
solides
grooulras

Variation des stecks = Re= =

=

D= paficit P=0g+0D+

méme ordre de grandeur gque § pour de faibles

Coefficiecne d'écoulament G

0,5 en France, tTés variable spacialement eg

Carklicos

Ecaulement i
Evaporacion

Evapobransplivation

EiuX BOULATTALOES

régzarved lacustres ot
wlaciaires

R .

intervallas de temps {le mois).

DR peut Ette du

- % de 1'ordre de 0,15 &

d'une année & 1'aukre.
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KYDROMEIRLE

clagt 1"epsemble des techniques de mesure des débite des cours d'eau;
alle est done fondameatale i 1'hydrologee.

paradoxslement,nous n'en parlerons pas dans ce polycopid,laissant le
goin au lecteut de consuller 1"puvrage racent ac fort complet sulvank:

HYDROMETRIE PRATIQUE DES COURE D EAU

EYHOLLES FARIS 1976

Les Elaves seront initifs & ces michodes an cours des Travaux Pratiques
de CroisiSne annie,une bréve présentation Gtant Faite au cours des expesds.

Hous cenons simplement B insisler sur deux remirques:
on ne fait de L'hydrologiec guantitative qu®i partir de donndes
sitrienses rdgultant d'un long travail d'exploitation de céseau.

il faur installer le plus tot poesible des Téseaux d'observabion
avec 1'agsurance de pouvedir les maiafenir en activicé pendant des décenniec.
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CONTROLE ET CRITIQUE DE DONNEES HYDROMETEOROLOGIQUES

1) Introduction. Notations

2) Données unidimensionnelles

2.1 - Probabilité de chaque observation
2.2 - Tests d'homogénéite

2.3 - Autocorrélation

2.4 - Utilisation d'autres informations

3) Données chronologiques multidimensionnelles
3.1 - Rappels sur les doubles cumuls
3.2 - Méthode du cumul des résidus
- Séries non erronées
- Séries erronées
3.2.1. Erreur additive
3.2.2. Erreur multiplicative
3.2.3. Détarage progressif
3.3 - Utilisation pratique
3.4 - Exemple

4) Données multidimensionnelles sans caractére spatial
4.1 - Test Tq
4.2 - Analyse des composantes principales
4.3 - Analyse des résidus d'explication des variables par Teurs
composantes

5) Données spatiales
5.1 - Aspect spatial de 1'analyse en composantes principales
5.2 - Exemples de champ
5.3 - Influence d'une erreur sur une station

6) Conclusions générales

Annexe: Exemple de recherche d'erreurs dans un tableau de donnaes.
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1 - INTRODUCTION

L'hydrologue a souvent a traiter un grand nombre de données (précipi-
tations, débits, températures ...) ; or ces données, résultats de mesures plus ou
moins complexes lui parviennent aprés avoir subies un grand nombre d'opérations :
lecture d'un appareil, transcription, recopiage sur un bordereau, &dition ou frappe
de cartes perforées puis impressions de listes d'ordinateurs.

Les erreurs sont possibles & tous les maillons de cette chaine et
leur variété est infinie : appareil mal placé, appareil détaré, erreur de lecture,
erreur de transcription ou de perforation ...

Les données devront donc @tre critiquées attentivement et surtout en
fonction de Tleur utilisation précise ; en effet, si ces données ne servent que
d'index dans un calcul de corrélation, une erreur additive constante (type ther-
mometre avec erreur de zéro) n'a pas d'importance, par contre, elle en a si cette
donnée sert en valeur absolue (utilisation dans une formule, dans un bilan ...).

La méthode de critique devra donc étre adaptée, d'une part aux données,
d'autre part & leur utilisation ; c'est pourquoi nous présenterons différentes mé-
thodes, sans prétendre a 1'exhaustivité. Enfin, les anomalies détectées par ces
méthodes devront conduire le chercheur & analyser de plus prés les données (jusqu'a
aller parfoir a 1'original des données) car ces anomalies peuvent &tre dues i des
phénoménes physiques rares mais réels.

NOTATIONS

Chaque grandeur sera représentée par une variable X qui, pour
T'observation i ‘prendra pour valeur x1J ; Te €ableau de données a analyser sera

constitué de la matrice  (n lignes car n observations, p colonnes car p variables)
d
[ x x ]
e e AN
e f
. | s - ! observations de 1 a n
L B A T B
i
! .
xn/.L ‘‘‘‘‘‘‘ X“P‘J

variables de 1 a p

Ces variables peuvent &tre des grandeurs différentes (pluies, tempé-
ratures ...) a une ou plusieurs stations ou des grandeurs de méme dimension
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(valeurs de précipitations en plusieurs points).

Nous travaillerons surtout sur des variables centrées réduites :

XL}; XL;' — X
%

ou

moyenne de la j€ variable

H

X3
0;' écart type de la j€ variable

Nous définirons R = matrice de corrélation entre variables :

- o = e —e—— .1
/.L\ n,, ’14?
"L AN
21 ~

R =%y

Yoot

avec rjk = rkj = coefficient de corrélation entre les variables >(_ et Y.
[

2 - DONNEES UNIDIMENSIONNELLES

On suppose ne posséder qu'une variable X, soit parce que c'est la
seule variable mesurée, soit parce que les autres variables mesurées ne lui sont
pas liées du tout ou trés peu. Nous verrons que les tests statistiques sont dans
ce cas peu puissants ; ils permettent toutefois d'éviter au moins les erreurs gros-
siéres a 1'impression sur listes d'ordinateurs.

2.1 - Probabilité de chaque observation

On peut chercher a ajuster une loi de probabilité sur 1'échantillon
et a tester ensuite la probabilité de chaque observation ; i1 faut noter que si le
nombre de données est faible ({ 20 ), la présence d'une valeur trés éloignée de
la moyenne de la population entraine une mauvaise estimation des moyennes et écart
type, suffisamment parfois pour rendre indécelable cette présence.

Prenons un exemple : 11 années de température avec une donnée volon-
tairement fausse 7.3 :



SRV

O — G O — O

(2.6) « 7.3 1.92

3.6 1.5 -1.38

4.6 - .4 3 -1.49

4.8 - .2 . - .31

3.9 -1.1 %ﬁ;" -1.12

5.6 .7 1 .40

4.6 - .4 - .49

6.5 1.7 1.21

5.7 .8 .49

5.7 .8 .49

4.4 - .6 -7

SZ 4,94 .- .. O _ .. .. ... .. 515...... ©
o~ 91 - AL T I

La colonne 2 correspond aux valeurs centrées réduites des 10
données non erronées : aucune anomalie dans 1'hypothése d'une loi normale ; par
contre avec la moyenne et 1'écart type calculés sur cet échantillon le point
erroné donnerait 2.6 de valeur centrée réduite, ce qui est peu probable (< 1%).

Par contre, si 1'on calcule moyenne et écart type sur 1'échantillon
comprenant la valeur erronée, le point erroné devient quasiment indécelable car
sa valeur centrée réduite s'abaisse a 1.92, probabilité supérieure a 1%.

Certains auteurs proposent alors des algorithmes oli & chaque pas
on enléve la donnée dont la probabilité est la plus faible ou inférieure & un
certain seuil ; dans notre exemple, nous aurions &liminé le point aberrant.

Rappelons un ordre de grandeur : si Tes données sont & peu prés
normales (%), i1 faut étre attentif & toute valeur distante de la moyenne de plus
de deux écarts-types.

Attention si I*Zi;:;zi4;> 2
O

(%) Nous appelons données ou variables normales, des données bien représentées par
la Toi de Laplace-Gauss ; ce terme ne signifie nuldement que normalement les
données doivent suivre une loi de Laplace-Gauss.
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2.2 - Tests d'homogénéiteé

Ils sont bien connus : soit X une variable normale connue sur deux
échantillons de tailles n; et n, soit )<1 et )(Z » Oy et 0 Tles moyennes et
écarts-types calculés sur les deux échantillons 1 et 2 .

- Soit X=X, - € o (Mt m, =4 ] 2% (M4-¢)4f+(.ma,4)az—z

t suit une Toi de probabilité, dite de Student, dont le paramétre (appelé degreé
de Tiberté ) vaut n1+n2—2. Ce test permet de contrdler les moyennes.

2 2
- Soit F— % si ag >da; sinon  F=_2_
5 %

F suit une loi de probabilité, dite de Fisher, de paramétres Va = ™ -4
Ces deux tests permettent de vérifier 1'homogénéité des moyennes et
ecarts-types des échantillons ; i1 faut que 1'erreur soit assez grande et systé-

matique pendant longtemps pour la déceler.

2.3 - Autocorrélation

Si la variable est chronologique, i1 existe souvent une autocorrélation
que 1'on peut utiliser avec profit. I1 en est ainsi pour les données limnimétriques
notamment. On peut etablir des schémas autorégressifs du type :

~
x((,)zq1X(L--1) oo, X(82) ..+ Q&XU‘"&)

-’\
et tester : XE) =X (k)

I

Plus simplement, on pourra tester X(€) — X (t-2) par rapport
a une valeur forte ; ce test élémentaire peut déceler rapidement les erreurs de
lecture d'un métre des échelles Timnimétriques. I1 est intéressant au niveau de
1'édition.
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2.4 - Utilisation d'autres informations

IT faut penser a utiliser parfois une information extérieure, par
exemple, une information physique. C'est ainsi que 1'on peut critiquer des données
journaliéres de rayonnement solaire en une seule station (ici DAVOS) : si 1'on ne
considére que les jours de beau temps, le rayonnement recu est surtout fonction de
la place du jour dans 1'année (plus un aléa di a qubsorption atmosphérique fonction
de T'humidité) ; d'autre part, des calculs trigonométriques montrent que la varia-
tion du rayonnement solaire a la limite de T'atmosphére est approximativement une
fonction sinusoidale du temps. Or la figure 1, ol les points correspondent a des
données par beau temps, montre que certaines données s'écartent nettement de la
sinusoide ajustée par moindres carrés d'équation:

N

Rie) = S45 + 348 A«'Mﬁ%t (1) en cal/cm? jour
36
t etant la date en jours comptée a partir de 1'équinoxe de printemps.

R(t) ccxl/cm2

1000 "

500

22 sept, 21 mars 2 sept.
FIG. 1
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R(e)
La figure 2 ol 1'on a porté T~ pour les jours de beau temps
de 1954 a 1971 montre que 1'année 1968 parait anormale ; par ailleurs, il apparait
des hétérogénéités de 1'ordre de 10% entre certaines périodes.

R(t)
N
R(t)
1.5
-b_: N t... _“: . :- . + . .
pet It R oy DA EES N B I .
1.... % @ * ‘-0- T : : + |® + ‘%“
+ -+ - + o | hel -:-_*___t_
+ o+ '*"—0- + -:* __,"‘ *‘
\ : il
3% 155 56 [57 |58 |59(60 |61 |62|63 |64 |65 66|67 68 |69 (70 |71
o .5

FI1G. 2

" On cherche alors pour chaque année j 1'équation de régression du type

Ryte) = ST %éﬁ% € 4 & ; soit ry le coefficient de
corrélation pour 1'année j (i1 est souvent trés élevé car il n'y a que 10 a 20
points par an avec des fluctuations saisonniéres importantes).

Le tableau I donne les valeurs ajs bj et rj

Année | 54) 55| 56 57| 58] 59| 60| 61| 62| 63| 64| 65| 66 67| 68| 69| 70| 71
rJ -9981993).996/.998).987].996|.993.994 (995|997 {982 996 {9751 996 | ~- | --]999 999
aj 338|385| 375| 404] 334 377|379|360 385392 {340 (338 {332] 347 302 {308
bj 5581575|577|590f 556 571{585|565 {567(581 |507{519 {512| 520 438 1475

On peut définir 3 périodes

De 1954 a 1963 T = 380 B = 580
De 1964 & 1967 a = 340 b = 515
De 1970 a 1971 3 = 305 B = 460
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IT semble donc exister entre ces trois périodes des écarts systémati-
ques du type multiplicatif de 1'ordre de 10% par exemple entre 1954-1963 et 1964-
1967 ; au sein de chacune de ces périodes, les mesures semblent excellentes.

Cet exemple montre 1'intérét qu'il y a parfois a utiliser une infor-
mation extérieure.

3 - DONNEES CHRONOLOGIQUES MULTIDIMENSIONNELLES

Ce cas est un des plus courants en hydrologie ; les variables sont
chronologiques et corrélées entre elles. Nous nous Timiterons au cas de variables
normales avec indépendance des observations entre elles (cas de Ta plupart des
données annuelles). Notre souci est de rechercher s'il y a des anomalies systémati-
ques dans ces données , celles-ci pouvant provenir d'erreurs ou de non stationnarité
du phénomeéne.

3.1 - Rappels sur les doubles cumuls (improprement appelés doubTes-masses)

Cette méthode est ancienne ; elle a 6té surtout utilisée pour la cri-
tique des réseaux pluviométriques.

Soit une station ou variable & contrdler prenant pour valeur yj a la
i€ observation et soit xi la valeur correspondante, soit d'une variable "témoin"
(autre variable ou combinaison de variables)

3 ¥
¥ /
Soit XS - 2 X ———— (cumul des x) %z%/
(o4
3 A
Y. = 2 Y. ————— (cumul des y) A
8 - RS ¥ 3
/5_
On porte les points - Aj = (X5 » Yj) f%

Supposons que, & partir d'une certaine période, une erreur
systématique ait été commise sur la valeur de ¥y (erreur additive, par exemple) ;
supposons ega]ement que X et y soient corrélées et que GO et Gy soient de 1'ordre
de 0,1 & 0,3 X ou y. Dans ce cas, les points Aj au Tieu d'@tre a peu prés alignés
s'il n'y avait pas d'erreur systématique, présente Y 7;
une cassure.

On trouvera dans la bibliographie, 1la

référence & 1'étude de Brunet MORET qui a amélioré

cette méthode.

v

¥ X
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3.2 - Méthode du cumul des résidus

Nous allons présenter une méthode plus puissante et moins contraignante
que la précédente ; on peut d'ailleurs considérer que c'est un développement de la
précédente. C'est-a-dire que toute anomalie détectable par la méthode précédente
1'est par la méthode du cumul des résidus, 1'inverse n'étant pas vrai dans tous les
cas.

AN
Soit Yo= Ty (’t;/—\ ;—) 1'eéquation de régression
T
X—»y , soit . ::"‘Lkl - 4. le résidu de 1'observation 1.
Posons Z. - &L Z. est le cumul des résidus.
¥ Ty J

- Séries non erronées

Supposons la distribution multinormale, r &tant le coefficient de
corrélation. Alors :

- pour j donné, la loi de probabilité de Zj, cumul_des résidus jusqu'a
j est une loi normale de moyenne 0 et d'écart t ~_ \’ 3(m-3)
J.e une Toi normale de moye .e ype &f;-ag 1
sin est le nombre d'observations et og'::ogn\fﬂ~m » ecart type
résiduel.

Autrement dit, si 1'on se fixe un seuil de probabilitée f (parlexemp1e

1%) , Zj a une probabilité 1-f de se trouver & 1'intérieur du segment
A B — & o\ 2™ -4) centré sur 1'axe des j.
= y T — (é) S Mm-A

Les points AjB; dessinent une ellipse

critique du cumul, que 1'on ne doit fran-

) chir que rarement (probabilité f pour
chaque j, mais attention les cumuls sont
dépendants).

La figure suivante donne un exemple de tracé, sur lequel on a également
porté les résidus de probabilité faible. I1 faut noter qu'en général les cumuls
dessinent de larges ondulations.
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SEOUENCE 1
STAT B COMPAREE AVEC 1 PERIODE 1 80
R = 0.689 MOY = 119. EC- TYP.= 7/93.7
+ LML OES
RESIDUS

Residu isole de propabilite
inferieure a 5%

/ Ellipse partielle

ETlipse globale

- Séries erronées

IT est intéressant de voir comment évoluent les tracés selon le type
d'erreurs systématiques.

Si, a partir d'une certaine période, y se voir affectée d'une erreur
systématique additive & , alors :

3 € Wgg ) ecy
4o € W (345, >

Ceci est par exemple le cas d'une station de température entourée,
a partir d'une certaine date, d'un ensemble urbanisé.

On montre alors que le cumul Zj a une espérance mathématique qui dé-
pend de j et dessine 2 segments dans le plan j, Zj :
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g=n-p

I1 faut donc s'attendre 3 ce que Te traceé
sorte, si & est assez grand (voir plus

Toin) de 1'ellipse ; la figure suivante
= .89 donne un exemple.

ol Sz .2 ﬁ% et r

STAT S COMPAREE AVEC 1 PERIODE 1 80
R = 0-83

Erreur additive de .2
ecart type (période 2)

Pour donner une idée de la sensibilité de 1la méthode, on suppose
que p "'? et on compare les valeurs de & , fonction de r, telles que E(Z )

soit sur T'ellipse 1% pour j = ?-/aux valeurs $  décelables au seuil 1% par un
test d'homogénéité de Student (ici = 100)

-~
4
o
[00)

[Ve)

.95 .98

1.1 1.2 1.6 2.3 2.8 4.2

e [0~

Autrement dit, cette méthode est deux fois plus sensible dés que

r';>.85
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A partir de i = p+l, on commet une erreur multiplicative systématique :
e (g, ) ey
woedl (05 Ay oy
d On montre que 1'espérance mathématique du cumul est de la forme :
E[_zsj:u\zi‘m-{\) i< f

E [2&]::{_ Y (2D 4>+

-

. La figure guivante donne un exemple dans le cas od X = 1.1 pour
=¥ - let r=.82.
\.k

SEQUENCE 1
STAT 7 COMPAREE AVEC 1
R = 0.82

. Erreur multiplicative
A=1,1 0= 1000
Z. = 10000




On peut montrer que E [_Zj:Z, dans le cas o0 p = q =
dépasse 1'ellipse pour les valeurs suivantes de

119

] s .25 .10 .03
¥ ry = corrélation au sein de
4 1.26 1.13 1.05 1.03 chacune des deux périodes
.7 1.21 1.09 1.03 1.02
;AL .8 1.12 1.05 1.03 1.02
.95 1.09 1.05 1.02 1.01
.98 1.05 1.03 1.01 1.01

n_
Vi 40

Valeurs critiques de X

La détection :est donc assez puissante.

‘3;:“3.4-'\/%— od 1@6*{)(%:(})

y; est Ta valeur que T'on aurait eu s'il n'y avait pas eu d'erreur.
Ce cas se produit lors du détarage lent de certains appareils.

On montre que & ['Zdj = -y _é. m-) » C'est-a-
dire que 1'espérance mathématique du cumul décrit une ellipse.

=.
1™ v

- De méme que précédemment, on peut chercher
N;\\\\\‘---__—””//// X la valeur minimale de telle que 1'on
KELZB] sorte de 1'ellipse critique ; pour n = 80,

re €tant le coefficient de corrélation
entre y' et x :

ro .95 .9 .84 .71 .63
3 4 6 71 92 1
o . . . . i

Valeurs critiques de Y pour n = 80
Ty

La figure suivante donne un exemple dans Te cas oi ¢~ = 1000,
® = 800.
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v R a = \000
R ; S - {00
bf ws 80

3.3 - Utilisation pratique

Dans la pratique on ne connait évidemment ni la date de 1'hétérogé-
néité ni le type d'erreur. Aussi pourra-t-on procéder de la maniére suivante, si
1'on posséde plusieurs variables :

- Chercher si les variables (ou stations) sont corrélées de maniére
homogéne ou si elles formes des groupes.

- Au sein de chaque groupe, tester chaque station par rapport aux
autres ; en fait, si chaque groupe a un effectif pas trop réduit (5), on pourra
prendre Ta lére composante principale de 1'ensemble comme témoin du groupe. Sinon
on pourra prendre la lére composante des stations du groupe, une fois retirée la
station a tester.

- S1 1'on suppose avoir détecté des anomalies :
. vérifier les données (et les calculs : n'y a-t-i1 pas eu erreur de fichiers ?7)

- comparer moyennes, ecarts types et coefficient de corrélation entre les périodes
afin de déceler le type d'erreur possible

. enquéter en revenant éventuellement aux originaux.
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Nota - Tous ces calculs peuvent etre faits a partir de petits calcula-
teurs, quitte a remplacer les composantes par des moyennes pondérées. I1 est évidem-
ment intéressant de disposer d'un ordinateur équipé d'un écran de visualisation gra-
phique permettant de tester trés rapidement toutes les variables.

3.4 - Exemple concret

Nous donnons 1'exemple de 15 stations pluviométriques frangaises con-
nues en valeurs journaliéres de 1950 a 1973, que nous identifierons par des numéros
de 1 a 15.

La zone étudiée est un carré de 100 x 100 km.

Chaque valeur est codée par un nombre de 0 & 9 indiquant le type de
précipitations, le cumul et le manque de données éventuellement.

- Recherche de groupements

Nous avons effectué une analyse de composantes principales sur les
totaux annuels. I1 apparait que 4 composantes expliquent 95% de la variance. Seules
deux stations (la 13 et la 5) sont corrélées & moins de .8 avec la lére composante.
Dans les axes principaux 2 et 3, les stations semblent se rgrouper, groupement que
1'on retrouve géographiquement.

y ’464
axe 3 MANCHE
.5
47
0434 ° 0228
$228 GROUPE 2
| 2118
°96
B f ) GROUPE
w5 . VARER -
#508
*479 W xe 2
964
+9157
47 +22
-.4
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- Analyse du cumul des résidus

Nous donnons deux exemples : 1 station anormale et 1 station normale.

BREMOY

L'étude du cumul des résidus nous a conduit a distinguer 3 types de
stations : 7 stations homogénes, 5 stations un peu hétérogénes, 3 stations hétéro-
génes.

- Analyse plus fine des données

Une fois détectées ces erreurs, nous avons effectué une analyse plus
fine des données journaliéres de la fagon suivante

Dans chaque groupement nous comparons les données journaliéres d'une
station aux données journaliéres des autres stations de la facon suivante

- une journée séche est acceptée si
le code qualité correspond effectivement a une pluie nulle
la moyenne du groupe est inférieure a 1 mm

- une journée pluvieuse est acceptée si
. elle s'écarte de moins de 33% de la moyenne du groupe si cette
derniére est supérieure a 1 mm
elle est inférieure a 2 mm lorsque Ta moyenne du groupe est infé-

rieure & 1 mm.



Le nombre d'anomalies ainsi détectées est important (essentiellement
des manques non signalés, des cumuls sur plusieurs jours); i1 décroit avec le

temps surtout dans les années récentes.

4 - DONNEES MULTIDIMENSIONNELLES

Supposons que 1'on ait & critiquer un tableau X de données (n obser-
vations de p variables supposées & peu prés normales et entrées réduites pour

simplifier la présentation des calculs).
—1'\*\ -

\
wﬁ#
>
4

byt

1
\

X =

\
13
oy ) Ay
o
o .
vy by )

1

gfl P I
-

S

3

[

- Types d'anomalies

- Sur les variables
Une ou plusieurs des variables ne présentent pas des corrélations

cohérentes avec 1'ensemble ; ce cas est trés classique si les variables sont de
types différents, et ne signifie pas nécessairement une erreur de données.

- Sur Tes observations

Cas 1 : Observation hétérogéne -
Par exemple, une des variables a une valeur trés €loignée de celle

que donnerait un schéma de corrélation multiple ; par exemple, quantité de neige
tombée faible et quantité recue au pluviographe chauffant forte). Ces observations

sont souvent douteuses.

Cas 2 : Observation peu probable mais homogéne
Par exemple, températures toutes trés élevées dans un réseau : la
probabilité est trés faible, mais ees données sont probablement bonnes.

La figure suivante illustre ces 2 cas a deux dimensions :

Le cas 1 est indécelable si 1'on
fait une analyse variable par
variable.
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4.1 - Test de distance au centre dans la métrique R

Soit R™1

Toi multinormale a pour expression :

1"inverse de la matrice de corrélation ; la densité de la

(i Rl 2t g (1]

KR}

-4 € 2
o T, - o RTT et Ko (2m)

T “ =
Si Tles données sont multinormales, 1'observation est d'autant plus
probabTe que f est élevé, ou T; faible. On montre que M-t _~» 7T,
suit une Toi de Fisher a p et n-p degrés de liberté. Mo et
Or cette valeur de T1 est facile a calculer si 1'on fait une analyse en composantes
principales : (s
T = > NJL% o  wm:. est la j® composante réduite.

i::L

Ti_est donc la somme des carrés des composantes réduites.

Ce test facile & mettre en oeuvre si 1'on dispose d'un programme en
-énalyse en composantes principales permet de déceler des observations peu probables
au sens de 1'hypothése de probabilité ; mais cette hypothése est trés contraignante
aussi risque-t-on de déceler des anomalies en probabilité qui n'en sont pas du point
de vue des données.

D'autre part, une erreur ponctuelle dans une variable est peu sensible
sur la valeur de Ty : ce test est peu puissant dans la recherche d'hétérogénéités.

4.2 - Analyse des composantes principales

Supposons qu'une analyse en composantes principales nous ait montré
que k composantes suffisaient a décrire le tableau (par exemple, elles contien-
nent plus de tant % de variance).

Soit %;& Ta j© composante de 1'observation i, composante non ré-
2
duite, c'est-a-dire CG;‘ ;:_As je valeur propre de R dans 1'ordre
)

décroissant.

La distance de 1'observation %f centre de g;avité (dans la métrique

habituelle I) est : .S .t S 2.
) &=‘-%L“ + &x¢%“5
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Le premier terme est la distance du point dans les k premiers axes,
le deuxiéme est la distance du point a ce sous-espace ; a deux dimensions, cela

se congoit aisément :
x4 x A, s
K A

L3 ; Le premier terme . % est
la distance au centre en suivant

: =
,,////, 1y Te ler axe (en quelque sorte la
vraisemblance de 1'observation

selon le ler axe).

Le deuxiéme terme Bt indique la distance du point & la lére compo-
sante (indice d'homogénéiteé).

Exemple : 5 stations de températures annuelles de matrice de corrélation :

)
1 915 .919 .976 .938 1
915 1 .828  .906  .866
.919 828 1 .939  .953
R = .976 .906  .939 1 .964
.938 .866 .953 .964 1
§ ]

Nous avons introduit une erreur d'un demi écart-type dans 1 variable
de 1'observation 56 (observation éloignée du centre) et 57 (observation proche du
centre). La figure suivante montre le déplacement des points observations :

2 2
% Z, 556
056
06'] Donnees brutes 061 Erreurs en 56 et 57
63 Q 063
© 59 059
O
06?2 ©
O

o 5/ © o° oS3 °® o 8 27 3
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4.3 - Analyse des résidus d'explication des variables par leurs composantes

On peut chercher & expliquer chaque variable par “les k premiéres
composantes ; 1'étude des résidus d'explication permet ensuite de détecter rapi-
dement les hétérogénéités. Le calcul est en fait trés rapide et on démontre que si

LJ+-Q, est 1a matrice des vecteurs propres remplie de zéros 3 la place des k
premiefs vecteurs propres, si E est la matrice des résidus d'explication de cha-
que variable par les k premiéres composantes :

A
E - xuu,,

Une visualisation est donc envisageable.

Pour chaque observation, on calcule soit Max = \ 4 c'gst-
o ..
a-dire le max. des p résidus en valeurs réduites soit & _2%_ —
(somme des carrés des distances réduites aux p plans de régression). fes JE;
figures suivantes illustrent cette visualisation.
. 4 .SB. . ¢
’51 ’51
.86.
Bl Bl
B3
.83 gg .89,
: =~ :
. &7 . . LT
A Bl 3 o &b 4 A B 4, ﬂ
4 2 3 4 Py
Max| £ Max él
% 7

Fig.1.4.5 : Donnees brutes Fig.1.4.6 : Erreurs en 56 et 57



5, 4 5B N |
.856.
BI. Bl
B3
B3 g9 &9,
B2
5 10 %&l 5 o 25 al
8:47_&1- 8:103.—:—3
¢ E
¥ ¥
bDonnees brutes Erreurs en 56 et 57

Ces deux derniéres représentations semblent intéressantes, surtout
si ces variables sont destinées a &tre utilisées en corrélation multiple.

5 - DONNEES SPATIALES

Lorsque les données sont spatiales (réseau de stations), les méthodes
précédentes sont évidemment utilisables ; en outre, on peut utiliser 1'information
géographique dans 1'hypothése ol Te phénoméne a une certaine régularité spatiale.
Pour cela on peut effectuer une analyse en composantes principales et porter sur
des cartes géographiques les lignes de méme corrélation avec la lére composante,
puis avec la 2éme composante ....; ce qui revient a porter sur une carte des sta-
tions des cosinus directeurs du ler vecteur propre multipliés par la racine carrée
de la valeur propre associée et a tenter de tracer le réseau des isovaleurs.

Exemple : ler vecteur propre de R

L o
Station 1 .38 .78
Station 2 .32 .65
Station 3 .22 AN=4 — 5 s
Station 4  |.17 corrélation | o
Station 5 .23 .47
. |

Pyq = ‘*Q{U'x\ avec egq corrélation entre la lére composante
et la je station, Aq qe valeur propre, LL&ﬂ projection sur la variable j du

e
gl vecteur propre.
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On cartographie ainsi la corrélation des stations :

*,q

ol iVl

L “44q]

Si le phénoméne physique est continu et corrélé spatialement, le
réseau des isocorrélations a une structure continue. Par exemple, si les corréla-
tions entre stations ne dépendent que de la distance entre stations, on obtient

des réseaux de cette forme :

—
V.
~.200
100
(<
oo
Ko

A, | /
7 l
Vecteur propre N°1 Vecteur propre N°2

Par contre, introduisons une erreur aléatoire dans toutes les obser-
vations d'une station, la station peut paraitre anormale si 1'erreur est assez
grande. Nous reprenons 1'exemple précédent en introduisant une erreur aléatoire de
variance 50% de la variance résiduelle de cette variable avec chacune des stations :

(Ta station erronée est signalée par une étoile).
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5o

IR

y —
\\’/,f“"ig Vd
\/@i -

/

\_“ \r{};"’

Vecteur propre N°1

VAL
\

Vecteur propre N°2

Si par contre T'erreur est plus faible (25%), 1'anomalie n'apparait
que dans la lére composante. '

30 /zo
il —
( o18 ) /,///i
L A\ A7 N
NS MY ’,/” { \\.;ﬁ2~

Vecteur propre N°2
Vecteur propre N°1

6 - CONCLUSIONS GENERALES

Nous avons présenté diverses méthodes de critique, certaines simples
et rapides, d'autres plus sophistiquées ; cette présentation n'est certainement
pas exhaustive ‘et aucune méthode n'est générale. A chaque utilisateur de trouver
la méthode adaptée :

- auxtypesd'erreurs les plus importante: selon son probléme

- aux données
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- a ses moyens de calcul et au temps dont il dispose.

Une fois les erreurs soupgonnées, une enquéte sera nécessaire pour
savoir s'il s'agit réellement d'une erreur ou de la réalité.

I1 ne faudrait pas croire que les banques de données (disques ou
bandes magnétiques), les annuaires &dités sous forme de listing d'ordinateurs
soient dépourvus d'erreurs ; il est toutefois étonnant de voir que certains annu-
aires de données sont édités par ordinateur sans aucun contrdole, ne serait-ce que
d'ordre de grandeur, lors de 1'impression du Tisting.

Nous ne saurions trop conseiller avant tout calcul statistique de
controler attentivement les données et de poursuivre un contrdle méme €lémentaire
(par exemple, impression des extrémes de chaque variable) Tors de tout calcul.

Cette tache est ingrate mais absolument nécessaire a la validité
des résultats.
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LES ETIAGES

INTRODUCTION

Dés que la pluie ou la fusion de la neige ou de la glace
cessent, les débits des riviéres naturelles proviennent

Du débit des réserves d'eau accumulées dans les lits,
ensuite des réserves souterraines disponibles. Ces réserves souter-
raines disponibles sont parfois importantes : dans certains pays,
elles peuvent alimenter des riviéres pendant quelques années méme
sans pluie.

L'8tude des étiages revét une importance économique assez
grande dans des domaines trés divers :

- irrigation : prélévements disponibles lorsque les saisons
d'irrigation et d'étiages sont confondues,

~ navigation (cas de 1971 sur le Rhin),
~ alimentation en eau potable,

- pollution chimique et thermique (il faut parfois arréter
des centrales thermiques pour éviter un trop grand
échauffement).

L'étude pourra étre locale pour les pays dotés de climats
variés, ou régionale pour les pays 3 unité de climat. Pour la France,
le printemps et 1'été 1976 ont été secs dans la moyenne partie du
pays et pourront servir de référence comme &tiage sévére pour de
nombreuses riviéres.

I) Schéma des étiages

Puisqu'en 1'absence de pluie, seule la nappe se déverse,
on peut penser & schématiser le bassin par un réservoir poreux se
vidant sous sa propre charge.



132

5=
C g Q = k'h
1-’,Zi~7;47,'jij' Volume d'eau = V = kh ; ol = porosité
:/Y A S dh = - Q dt
e Q@ don A sL9 - - qar
j - £
|
soit 9-69=—-1‘§dt Q:Qaaa (1)

-~

On peut donc s'attendre a4 une décroissance exponentielle
du débit. Un autre schéma est constitué par un réservoir poreux,
fermé par une paroi perforée

- Lo

Les lois (1) et (2); lois & deux paramdtres sont relative-
ment voisines, elles représentent approximativement ce que l'on
observe dans la nature. On peut chercher des ajustements un peu plus
complexes en considéggnt que plu%ieurs nappes se vident :

T G
QR _Q e & o Q, e *y .

o

Dans la réalité, pour un point donné d'une riviére, o =
n'est pas tout & fait constant ; on cherche i lier & 3 un
paramétre hydrologique, par exemple Q 4i Q est déja un débit de
tarissement. (cf. Travaux dirigés). ©

oA

o
¢ Prs o pevimentavx

v

Qo
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II) Quelques données

On peut définir

~- 1'étiage caractéristique annuel, qui représente le débit
dépassé pendant 355 jours au cours d'une année donnée,

- 1'étiage caractéristique moyen, débit dépassé en moyenne
355 jours par an au cours d'un grand nombre d'années
(plus précisément débit journalier de fréquence cumulée
0,027).

Nous donmnons ci-~aprés quelques ordres de grandeur :

Etiages Débit annuel
Riviere Station ei.igz m33s llsj’lkm2 mogen l/s(/lkm2

DURANCE VENTAVON 4 200 8 2 94 22
LOIRE BLOIS 38 180 19 0,5 356
SEINE PARIS 44 300 18 0,4 268 6
DRAC SAUTET 1 020 3 3 33 33
RHIN RHEINFELDEN| 34 550 200 6 1 000 29
RHONE TEIL 69 500 320 5 1 500 22
ISERE GRENOBLE 5 700 25 5 180 30
DANUBE VIENNE 800 000 500 0,6 6 500 8
AMAZONE OBIDOS b 500 000f{ 40 000 7 100 000 18
NIGER BAMAKO 120 000 40 0,3 1 500 13

Certaines riviéres ont des étiages nuls (cas des oueds).

I11) Prédétermination

De méme que pour les crues, on peut songer 3 calculer, 2
partir des données historiques, les &tiages de fréquence donnde en
cherchant des ajustements statistiques.

Certains auteurs préconisent la loi de FRECHET :

-k

F("L) - e el en fall da
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loi de GUMBEL aprés la transformatio&
L) (8-8)]
ou encore Floyz e

qu'un débit nul est impossible dans certains cas.

L'extrapolation de ces ajustements est souvent hasardeuse ;

«»L.-—évl««'“d»'*

si 1'on considére

2

les données d'étiq ges sont en effet souvent entachées d'erreurs dues
34 1'instabilité des courbes de tarage pour les faibles débits
(fluctuation du lit de la riviére. D'autre part, on manque d'infor-

mation statistique sur les longues sé&quences séches.

IV) Prévision 3 court terme des débits d'étiages

I1 est important de prévoir a | semaine, | mois ou plusieurs
mois les débits d'étiages ; cette prévision est souvent rdalisable,
du moins elle permet de calculer des débits probables aprés certaines
hypothéses sur les pluies et températures qui surviendront aprés le

jour auquel est émis la prévision.

1) Méthodes basées sur les courbes de tarissement

La méthode la plus simple est évidemment d'extrapoler,
dans le temps, la courbe de tarissement. Cette méthode peut &tre

trés inexacte si le o
Tarn & Pinet en 1962).

Débit {m3/s)

TARN (& Pinet)
1962

0 20 A0 60 80 100 120 | 140 160 188
(20 Avrin)® {29 Juiilet)

5 ) 1 1 1 1 1 L 1 ) Jours -

défini précédemment est variable (exemple

Débits (m/s)

100F NIGER
(a Faranah)
1856-1957

50

20}

10+
5_
N
AN
N
-
2 1 L i 1 L Tem;
Nov. Déc.  Janv. Fév.  Mars.
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Roche (Hydrologie de Surface) propose une méthode dite de
"la charniére" qui peut 8tre précieuse lorsqu'on a 3 effectuer la
prévision pendant un épisode pluvieux relevant momentanément le débit.

2) Méthodes de corrélation multiple

Cette méthode suppose que 1'on dispose d'un assez grand .
nombre de variables dites explicatives (pluies, températures, débits)
certaines que nous appellerons Xi (i de I 3 k) sont connues au moment
de la prévision, d'autres les Y. (i de 1 & m) sont inconnues au mo-
ment de la prévision (par exemple pluies aprds 1'établissement de la
prévision).

Soit Q le d&bit a prévoir. Les variables X., Y., Z qui pour
' . . . . i%.01
l'observation j prennent pour valeurs Z(j), Xi(J), Y.(j) sont des
mesures brutes (températures mensuelles, pluies décadaires «..) ou
des variables transformées par des transformations simples (exemple
X_ = V pluie de Juid) de telle sorte que la relation entre Z et les
Xi et Yi soit la plus linéaire possible.

On cherche alors par corrélation multiple sur les données
du passé (cf. cours d'Hydrologie approfondie) les coefficients de
régression o, et (b tels que

2l2o- 2 ey - Zpna] < 25

\:Q—- A

soit minimum sur les n observations constituant 1'échantillon

(n > 3 (m+ k) si possible). De méme qu'en corrélation simple, la
qualité de cet ajustement est donnée par la valeur des coefficients
de corrélation multiple R puisque a; VA-R* est 1'écart
type des erreurs ou résidus & . R2 est donc la proportion de va-
riance de Z expliquée par la relation lindaire.

Si R est E€levé (par exemple > .9 on peut poser

.)’
5 3 .S v
c= =4 (5; XL * ot -7 c= A X(L )

<

et chercher la loi de probabilité de P, loi en général 1liée a C
(c'est~3-dire que les valeurs de P peuvent dépendre en partie des
valeurs de C).

Z = C + P

Connu 3 prévoir
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Au moment de 1'établissement de la prévision, on calcule
C et on donne Z pour divers seuils de probabilité qui permettent de
calculer diverses valeurs de P.

Exemple I : Apports d'octobre de la Loire & GIEN (EJF/DTG)

Z = Débit mensuel d'Octobre en m3/s
Xl = " " de Mai en m3/s B] = ,.006
= " n 1A~ 1" -
X2 d'Aotut B2 .017
X3 = Pluie de Mal en mm B3 = - ,027
X4 = " " Juillet en mm B4 = - ,06]
_ " [ ~ " " -
X5 = d'Aout B5 .04
X, = " de Septembre " B, = .079
X, = Température de Mai en °C B7 = -.39
7
0= 4.7 C =28%, + o
1
Y1 = Pluie d'octobre en mm X} = ,06
Y, = Température d'Octobre en °C K& = - 142

L'étude de la loi de probabilité de P en fonction de C
permet alors de tracer un abaque gradué en probabilités (cf. Figure
suivante).

800 Z en \M’j/ﬁ

600

Loo

///
!

[ 1}

200 . p.

ne
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Exemple IT : Prévision des étiages du Niger a BAMAKO (MALT).

La saison des pluies s'arr@te & BAMAKO vers Octobre -
Novembre pour ne reprendre 1'année suivante que vers Mars - Avril ou
Mai avec parfois (50 7 des cas environ) des précipitations en Janvier,
Février. L'écoulement se tarit alors ; nous donnerons 1'exemple de
la prévision & 2 mois : prévision d'Avril (débit moyen) & partir de
fin Janvier.

I. Données disponibles

- débits depuis 1926
~ pluies en 5 stations depuis 1927

— températures & BAMAKO depuis 1927 (données
hétérogénes dues 3 des déplacements d'appareils)

Notations : Q9 » Q 0’ Q IE QJZ’ QI’ Qz, Q3, QA débits moyens mensuels

en m3/s des mois d'octobre ... Avril de 1a méme année hydrologique
Juin-Mai.
P9 a P4 pluies mensuelles en mm (moyennes des 5 stations)
T9 a T4 températures moyennes mensuelles 3 BAMAKO.

2. Transformation des variables

Le nuage de points Ql(i)’ Q,(¢) montre une asymétrie évi-
dente en Q] et Qﬁ qui disparait en effectuant la transformation
Log Q. Nous noterons QL4 = 100 log Q4 (en m3/s)

Avec 42 observations et sur un choix de 23 variables expli-
catives possibles, les 4 premiéres variables retenues (au déja, cer-
taines variables ne sont pas trés significatives) sont les suivantes

. Coef. de Corrélation
Variable ~ . . t
régression | partielle
QL = 100 Log Q QL3 L6l . 82 9
QLg . 55 . 40 2.5
PL] . 64 . 42 3
PL3 . 74 . 60 4.5
Constante = ~ 366 R? = . 86



2
entre QL1 et QL4

4. Effet des

tillon en deux groupes.

Le diagramme
nuages de points selon

QL4 - QLI montre que 1'on a en effet deux
que 1'hiver a &té humide on sec.
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N 2 _ .
R”™ = . 86 est & comparrr avec r" = . 66 du carré de 1'autocorrelation

QL4
o .
,‘ = a J.
500 :
3.
g, =
. 5
5. o 0. B
a’
<00 e P &,
IR A 4. =hurmide
oo m. oo J
a. ’ . =sec
500 600 OL1

Fig. II-2-13 : Corrélation totale entre QL4 et QLI1.

Ceci nous conduit a définir | groupe (hivers humides),
1 groupe (hivers secs).

Si l'on effectue les calculs précédents sur chacun des
groupes séparément, on aboutit aux résultats suivants :
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Coef. de Corrélation

Variable [_régression partielle t
Hivers secs QL1 . 64 . 88 7
n =16 PL3 . 36 . 39 1.5
Constante = 11.4 R = . 84 Gs = 15,
Hivers humides QL1 1.12 . 92 11
PL3 .57 . 44 2.3
Constante R2 = ., 87 0€_= 18

On constate que les pluies de Janvier et Février (PLI et
PL2) ne sont pas des variables explicatives significatives dans
1'échantillon des hivers humides ; il semble donc que ce sont non
pas la valeur des précipitations mais la présence ou 1'absence de
précipitations qui expliquent la variation de QL4, ceci du moins i
partir des variables et données dont nous disposons.

Nous proposons alors trois schémas de prévision :

- un schéma global basé sur 1'analyse de toutes les
observations, hivers secs et humides confondus :

QL4 = .89 QLI + P avec P = .7 PL3 + &

appartenant @ une loi normale de moyenne 26, décart type 25, indépen-
dante de QLI.

= un schéma correspondant aux hivers humides

~ un schéma " " " secs

Les deux derniers schémas permettent de faire une prévision
a4 deux niveaux :

_% si l'hiver sera sec (Probabilité 40 %) schéma "'sec"
. \b 1A 1" 123 humide ( i 60 70) " ”humide"

Les abaques correspondant aux schémas précédents sont les
suivantes
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300 400, TC 300 400+ T
Fig. I1-2-14 : Schéma de prévision globale. Fig I1-2-15 : Schéma de prévision correspondant aux
TC=.8859 QL1 - 133 m%/s hivers humides.TC=1.118 QL1 - 260 m3/s
QL. 4
w a°
506G "

L 4

¥z humids

300 Q0C TC

Fig. I1-2-16 : Schéma de prévision correspondant aux
' hivers secs. TC = .639 QL1 + 11.4
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LES CRUES

1) Données de base

2) Méthodes empiriques de prédétermination des ordres de grandeur
3) Méthodes probabilistes " " " " "

4) Méthodes hydrométéorologiques

5) Prévision 3 court terme des ondes de crues.

Nous dirons qu'une riviére est en crue lorsque son débit dépasse
une valeur de faible probabilité&, quelques % ; il faut donc distinguer les
crues, phénoméne peu fréquent, des hautes eaux (par exemple, en Mai-Juin 2a
Grenoble, 1'Isére est en hautes eaux de fusion nivale sans &8tre nécessaire—

ment en crues). Nous nous intéresserons ici aux bassins moyens et grands
( > 500 km2).

1) Données de base.

Intérét. Les crues sont généralement considérées comme des
fléaux dont il faut se protéger par une défense passive : digues, _barrages,
écréteurs de crue ... ou active : prévision ; les dégats peuvent gtre consi-
dérables (cas de 1'Italie il y a quelques annees, dégdts de 1'ordre du budget
annuel) Toutefois, dans certains pays arides, c'est au contraire un bienfait,
car c'est le seul apport permettant de remplir des barrages ou de recharger
les nappes.

Les questions que 1'on peut se poser a propos des crues sont les
suivantes :

Par exemple pour umne ville : crue centennale
un chantier : crue décennale ,
€vacuateur de crue d'un barrage en terre : crue mill€naire

Ces terbes '"centennale, millénaire" doivent &tre plutdt pris dans un
sens économique ; la crue centennale est la crue qui a une probabilité 1/100

d'8tre dépassée au cours d'une année.

— Forme_de_la crue : notamment Temps de montée
Temps de concentration

- Epoque_et_genése_des_crues :

. Caractéristiques météorologiques critiques

. Epoques de 1'année

- Caractéristiques hydrauliques critiques (par exemple conjugaison
de crues d'affluents ...)

- Volume écoulé (pour les barrages notamment ...)
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- Données_numériques.

Un paramétre intéressant est K%§ﬂ= A Q en m3/s, S surface du
bassin versant en km2.

FRANCE : S Q q A
km2 m3/s 1/s/km?2 m3/s/km
Garonne a Toulouse 1875 10 000 7 000 700 70
Seine avant 1'Yonne 1910 10 000 700 66 7
Loire & Roanne 1846 7 000 4 000 570 48
Seine & Paris 1910 44 000 2 400 52 11
Rhone & Lyon 1851 20 500 4 300 200 30
EUROPE :
Rhin & Cologne 1926 144 000 11 500 79 30
Danube a ORSHAVA 1940 576 000 16 000 28 21
Autres pays
ANMAZONE 5 500 000 180 000 29 77
Mississipi & ALTON 1844 444 000 14 000 31 21

En France, les
En France, les Cévennes sont propices a des crues trés rapides et
fortes, car il n'est pas rare qu'il tombe plus de 200 mm en 24 heures.

Terres inondables : France 37 500 000 personnes
E.U. 4 7 10 millions
Hongrie 23 %
Bengha Desh 34 7

Facteurs du bassin :

Surface : en général Q augmente si la surface augmente ; c'est le
contraire pour le débit spécifique.

Forme : la crue est d'autant plus pointue que le bassin est ramassé
sur lui méme.

. Pentes
. Géologie (au sens de 1'infiltration)
. Végétation

Facteurs climatologiques

Intensité-durée de la pluie pour les petits bassins.

. Possibilité de pluie longue et étendue pour les grands bassins.
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2) Méthodes empiriques de prédétermination des ordes de grandeur.

Ces méthodes sont utiles lorsqu'on possé&de peu de données de débits
dans une région ; elles ne fournissent que des ordres de grandeur difficile-
ment probabilisables.

2-1) Méthodes par reconstitution des débits a partir des cotes
atteintes dans le passé.

On recherche dans les chroniques du passé, ou sur les ouvrages (ponts,
vieilles maisons ...) les traces de crues observées ; On essale ensuite soit
par le calcul, soit par des modéles hydrauliques &¢déterminer le débit de
cette crue. Malheureusement, dans de nombreux cas, les conditions d'écoulement
ont &volué sensiblement. Il faut noter, a contrario, que les derniéres

grandes crues de 1'ARNO & FLORENCE étaient supérieures en cote de plus d'I m
a celles de 1333, 1557, 1844.

2-2) Formules empiriques.

Il existe un grand nombre de formules empiriques, en général, mises
au point pour une région donnée ; leur utilisation doit 8tre faite avec une
prudence extréme. Elles peuvent servir toutefois & caractédriser spatialement
le phénomeéne cru es en &tudiant la répartition spatiale des index figurant
dans ces formules.

]

cs® L€ (0,4 - 0,8)

Surface du B.V.

est la cote "MYER" de la riviére, fonction de la
pente des bassins.

C =13 Seine 3 Paris

4 a 11 dans le Massif Central

Exemgles ¢ = U.S.A.

O no
i

C'est en fait une amélioration du coefficient A défini précédemment.

~ Formule italienne : Q _ 600

s " s+10 "
si § < 1000 km2

1 en m3/s/km2

- Formule de Possenti pour les torrents des Alpes

Q = A Eg (Sm + §§) Hm = Pluie en m en 24 heures
L = longueur du thalweg
Sm = Surface de montagne
1 14}

Sp = plaine
X est un coefficient d'ajustement compris entre 700 et 800.

2-3) Méthode des courbes enveloppes.

Elle consiste 3 repérer les crues connues dans un diagramme

A A

Log q = £ (Log S) N
N
et a& considérer qu'il y a une enveloppe limite. + ;\ N
; . - v v N

La méthode suivante parait beaucoup plus ¥ e A

intéressante. PR N
S S N
¥ X A >
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2-4) Méthode FRANCOU-RODIER (ORSTOM) de classification.

Ces auteurs (cf publications des cahiers hydrologiques de 1'ORSTOM)
ont classé plusieurs centaines de crues dans le monde dans un diagramme
Log Q = f (Log S) et constaté que dans des régions relativement homogénes,
les points étaient plus ou moins alignés.

@

A me Ils en ont déduit un
paramétre k régional
@) oM i (k = 2 pour la Seine,
y ¥ 3,5 pour le Rhin
x ® et le RhOne)
, tel que

k
'~ 10

Q. (8
> Loy S Qo So

Qo étant une crue correspondant 3 la surface S.

On pourra consulter avec profit cette étude car elle permet de fournir
pour de nombreuses régimes un ordre de grandeur des crues exceptionnelles.

3) Méthodes probabilistes

Les méthodes probabilistes consistent 3 ajuster une loi de probabilité
aux crues observées et @ extrapoler ces lois. Deux problémes majeurs se
posent

- 1'ajustement : dans la plupart des cas, il est possible de trouver
plusieurs lois de probabilité s'ajustant correctement aux données disponibles ;
on ne peut donc dire que les débits obéissent d telle loi mais on doit dire
que telle loi, dans le domaine de fréquence a - b (par exemple 5 - 95 %)
décrit bien la distribution.

- xtrapolation : a-t-on le droit d'extrapoler les ajustements

1'e
a des fréquences faibles ; on voit déja au moins deux difficultés

réalisés

- 1'une d'origine hydrologique : on supposerait ainsi que les
crues de fréquence rare ne sont qu'un prolongement des crues courantes,

- 1l'autre d'origine analytique : selon la loi choisie 1'extra-
polation peut donner des résultats différents de 50 3 100 % pour des crues

millénaires, par exemple (cf. Travaux dirigés).

L'ajustement et 1'extrapolation des débits de crues doivent donc 8tre
maniés avec la plus grande réserve.

Lois utilisées

- Loi de GUMBEL (cf. Travaux dirigés)

- e T a(x—xg)
F(x) = e

= Prob. [X\<X‘]
On peut ajdgter a et xgpar une méthode graphique de fagon simple sur

un papier gradué en probabilité mais avec une &chelle non linéairelen - Log
(Log F).
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On peut aussi faire un ajustement par la méthode des moments
(attention alors aux points aberrants ou isolés dans la distribution)

. ~ . o . . *
soit 1'écart type de x sa moyenne, si 1'échantillon est assez important &
1. .78 €~ ® o moytunt
a -
- 577 ™z Rearh Pype
X = x - ———
o a

Exemple d'ajustement : MAULE & ARMERILLO (CHILI)
D

2 ial B b
Bassin versant total 5000 km2 ( derC  LoOO for? 20 d )

Débits moyens journaliers maxima :

1951 1380 m3/s 1959 1400
52 2000 60 540
53 1500 61 2700
54 1600 62 360
55 1200 63 2800
56 830 64 500
57 900 65 1900
58 11300 66 1250

67 300

On prend comme fonction de fréquence cumulée empirique

m

F(x) = n + 1

n = nombre de données, m = rang de la donnée.

D'oll le graphique ci-aprés.

% Nota : si 1'échantillon est petit, une meilleure estimation de a et
X est la suivante
a = §n X =X - Yo
x o a

ol ety dépendent de n taille de 1'échantillon :

si u=a (x-x5), la relation entre u

n Y, s et le temps de retour est résumé ainsi
17 .52 1.04 r= 2ou= .37
Tr = + 10 u = 2.25
20 .52 1.06
Tr = 50 u = 3.9
40 .54 1.14
Tr = 100 u = 4.6
. 60 .55 1.17 Tr = 1000 - 6.9
100 .56  1.21 £ S
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4) Méthodes hydrométéorologiques

Les méthodes hydrométéorologiques ont pour principe de relier les
crues aux pluies ; pour cela, on peut utiliser un modéle mathématique et
fournir comme pluies d'entrée des pluies de faible probabilité Les résultats
ne seront Valables que 31 les relatlons deflnles au sein du modele sont appll—
cables aux plules assez fortes, ce qu1 n'est pas forcément Te Cas sur des
modéles aJustes sur quelques années ne présentant pas de crues importantes.

Une autre idée est de relier, dans certaines conditions, les lois
de probabilité des crues aux lois de probabilité des pluies recueillies sur
une base de temps telle que 1'essentiel du volume de la crue (80 %) due 3
un épisode pluvieux court passe dans cet intervalle de temps. Cette méthode
a été développée par le service Energétique et Prévision d'E.D.F. et est
connu sous le nom de la méthode du GRADEX.

Principes de la méthode du gradex.

4-1) Fonctions de répartition des pluies.

Considérons la série des pluies mesur@es sur un intervalle de temps
t (par exemple 24 heures ou 12 heures...) ; considérons également une
période comprenant k intervalles de temps t (par exemple une saison de
3 mois homogéne du point de vue pluviométrique) et relevons sur chaque période
la valeur la plus forte des pluies mesurées sur t. Si 1'on possé&de n périodes,
on obtient ainsi une série de n valeurs de pluies extérieures.

Période 1 Période 2 Période 1 Période n
i ) s
= A | { ‘_————-———l - ‘-——-u__.(
v b b b
X X X. X
1 2 1 n

X, = Max des pluies mesurées sur At dans la période i

On a constaté que dans la plupart des pays la série des x. est bien
ajustée, pour les fortes valeurs de X, par une loi de GUMBEL -

-a{{x~-x)
F (x) - e )

On appellera GRADEX la valeur de~% , c'est 3 dire la pente de la
droite d'ajustement sur un papier de GUMBEL. Plus cette valeur est forte,

plus les pluies fortes sont éloignées des pluies courantes.

4-2) Relation entre pluies et débits

Supposons que pour une riviére donnée, on possé&de un grand nombre
de couples pluies mesurées sur At et volume de la crue correspondante
exprimée en lame d'eau équivalente sur [y t. On peut tracer pour chaque valeur
de pluie p les déciles des débits q obtenus.
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ex pr\.m& , .
en lowt o e&d QO/- »
sur QF go A

Pluie sur OF

Dans la pratique, on extrapole ainsi la loi des crues parallélement
a la loi des pluies & partir de la valeur décennale des crues.

4-4) Utilisation pratique.

- Déterminer 1'intervalle de temps A t, ou au moins un ordre de
grandeur (24 heures pour des bassins de 1'ordre de 1000 km2 mais quelques
heures pour des bassins plus petits & forte pente ou a coefficient de ruis-
sellement élevé).

-~

- Définir des saisons homogénes & la fois en pluviométrie et en
relations pluies—débits. On constate souvent que les gradex d'hiver sont
différents des gradex d'été par exemple ; de méme, la relation du sol est
plus rapidement et plus souvent atteinte en période froide qu'en période
chaude

- Etudier les lois des pluies.

- Extrapoler, si les hypoth&ses de la méthode sont vérifiées, les
crues selon une droite de pente égale au gradex.

- Si 1'on s'intéresse @ la valeur de pointe de la crue, &tudier les
liaisons volumes-pointes sur les crues passées.

Exemple : crue du MAULE a ARMERILLO (suite)

B.V. = 1000 km2 Gradex : 53 mm/24 heures ( Voalewow n.sstﬁ e\evu)
Pluvial

A mw [24 hevves = l(>-'5 X 1000 x 10° wm¥a= 11.6 w3/
%6 woo

> SRADEX expriwme ew m¥a =2 $3Ix W6 6\Sm ¥y

tvot ALt nnale & 2300 /A
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MAVLE A ARMERILLO

u = -log,(~iog,P)
A=u centrée réduite = 0,78y ~0,45
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5) Prévision 3 court terme des crues

Alors qu'auparavant on s'est attaché a fixer ume valeur de probabilité
d une crue sans savoir quand elle arrivera, on va s'intéresser a 1'aspect
défensif : prévoir a court terme (quelques heures, quelques jours) la crue
d partir des données disponibles (pluviophare, hauteurs de riviéres ...). On
distingue plusieurs méthodes de prévision :

- Réglettes Backet (c'est la méthode développée en France vers
les années 1940) ; c'est une approximation graphique de la résolution des
€quations de Barré de St VENANT simplifiée. Cf. bibliographie.

- Modéles numériques de résolution des &quations de Barré de
St VENANT ; c'est la solution la plus exacte mais difficilement opérationnelle
(cf. cours de Mouvements non permanents a surface libre).

- Modéles mathématiques hydrologiques. On schématise le bassin
par un ensemble de relations assez simples déterministes ; le développement
récent des calculateurs de bureau programmables commence & permettre 1'utili-
sation opérationnelle de ces modéles (cf. travaux dirigés sur les Gardons
des Cévennes).

~ Modeles statistiques corrélatifs. C'est la solution souvent
la plus opérationnelle ; elle nécessite pour l'ajustement des moyens de
calcul assez puissants (petit ordinateur) et de nombreuses données.

Par contre, comme on aboutit a des formules simples de prévision,
1'utilisation pratique est facilement réalisable.

Exemple : Prévision a deux jours des hauteurs du Niger & BAMAKO i partir
des hauteurs 3 SIGUIRI (Mali).

Une analyse statistique en corrélation multiple sur une quinzaine
d'années d'observations a fourni les résultats suivants

soit MB(J) la hauteur du Niger & BAMAKO le jour j
HS (J) 11 % i 1 é SIGUIRI 1" " 1"
Variable & expliquer : MB(J+2) -~ MB(J)
Variables explicatives Coef. de régression Corr. partielle t
MB(J) - MB(J-1) . 992 .64 18
MS(J) - MS(J-1) .268 .33 7.5
MS(J-1) - MS(J-2) .2624 .30 6.8

Coefficient de corrélation multiple : R = .88
Le prévisionniste a simplement & calculer :

HB(J+2) - HB(J) = .992 MB(J) - HB(J-1)
.268 HS(J) - HS(J-1)

<262 HS(J-1) - HS(J-2)

+

+

Les figures suivantes montrent 1'application d'un tel modéle i la
crue de 1971, crue n'ayant pas servi 3 1'ajustement statistique.
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HYDROLOGIE ANALYTIQUE

Introduction :

Nous allons passer rapidement en revue dans ce c@gpitre les différentes
méthodes qui se proposent pour un bassin déterminé de pade¥ des données météoro-—

logiques (pluies, températures...) aux débits, soit pendant les &pisodes de crues,
soit méme tout le temps.

I) Description d'un hydrogramme en période de crue

C'est la représentation du débit en fonction du temps, débit provenant :

~ des nappes alimentant les riviéres

- du ruissellement (n'existe pas toujours ni partout, car suppose soit des pluies
intenses soit un sol assez Imperméable ou saturé).

- de 1'écoulement'hypodermique"” ou'ruissellement retardé" (correspond schématique-

quement 3 1'eau qui aprés infiltration est ressortie, en un point d'une pente dans
un des chenaux.

I-1) Ruissellement

Si 1'intensité de la pluie est supérieure au débit d'infiltration, celle ci
remplira les dépressions (flaques) et pourra si la pente est suffisante, s'écouler
en formant des rigoles puis des ruisseaux. Pour que ceci se produise, il faut que
1'infiltration soik faible par rapport i la pluie.

Dans certains bassins, cette condition n'est jamais remplie. La particule
d'eau non infiltrée arrivera 3 1'exutoire un certain temps aprds la pluie : temps
de ruissellement + transport dans les chenaux et éﬁ riviére. On peut donc décou-
per assez schématiquement un bassin en lignes isofromes (temps de parcours &égaux
jusqu'd 1'exutoire); un tel tracé est évidemment assez difficile i réaliser. Nous
donnons 1'exemple du bassin de Serre Poncon.

SERRE |
PONGCON

ECHELLE
020 3w




158

I-2) Ecoulement hypodermique ou retardé

Cette notion est parfois controversée ; elle correspond i un retard entre la
pluie et 1'écoulement 3 1'exutoire, dfi au fait que 1'eau 3 transité pendant un cer-
tain temps soit & travers le sol soit méme 3 travers les couches poreuses de surface
constituées parfois sur des pentes par la végétation. On observe ce phénoméne en
montagne lorsqu'il n'y a manifestement pas de ruissellement de surfaces mais des
rigoles dans les sentiers ou chemins creux, rigoles alimentées par des suintements.

Cet &coulement lorsqu'il existe lawvwt et vifwele 1'hydrogramme par rapport
au hyétogramme,

I-3) Ecoulement des nappes

Cet &coulement est souyent plus important, c'est le seul (hors des fusions
nivales et glaciaires) en période s&che oli méme lorsque les pluies sont faibles
par rapport a 1'évapotranspiration. Les nappes (cf chapitre sur les étiages) ali-
mentent lentement les riviéres et lors des épisodes pluvieux ont'des temps de réac-
tion souvent trés grands.

I-4) Précipitation sur les cours d'eau et les lacs

N'a en général qu'une importance mineure sauf dans les régions ol il y a des
grandes &tendues lacustres, Participe &videmement au ruissellement.

I~5) Décomposition classique d'un hydrogramme de crue.

Lors d'une crue vidlente consécutive i une pluie courte mais intense dans des
bassins petits ou moyens (de 1'ordre de 100 i 1000 km2, selon les pentes), on dis~-
tingue (cf figure suivante),

— temps de mont&e : entre le débit significatif de la montée du débit et la pointe.
~ temps de réponse ou "lag", entre le centre du gravité de la pluie dite "efficace"
(c'est & dire celle qui participe réellement 3 la crue) et larpointe.

~ temps de base ou dur&e du ruissellement : entre la montée significative du débit
et le moment ol la descente amorce une décroissance plus lente (correspondant a

1'ecoulement retardé prédominant).
~ temps de concentration entre le centre de gravité et la fin du ruissellement défi-

nie précedemment,
250

T T ]
| Pointe de I'hydrogramme

200 /J\

i
a

Courbe de i &
c:)g concenrmﬂon_/7/ ] ) va
150 gl | [ 7
5 : | g
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= SR
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vi ! ! »Courbe de tarissement
£ ' 5 <
’ii .“Temps' de . \""\
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¥ra. VIII-8 -— Les diverses caractéristiques de T'hydrograinme-type
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Pour déterminer les deux derniers termes, on peut tracer Q(T) en échelles
logarithmiques log Q = f(t); on constate parfois que la décroissance correspond gros
siérement & 3 branches de courbes voisines d'exponentielles (cf courbe précédente).

IT) Hauteur nette de pluie ou pluie efficace.

C'est la partie de l'averse qui a ruisselé. Son volume peut Etre estimé &
posteriori en moyenne sur le bassin en devigant le volume Ecoulé par la superficie
du bassin versant. Elle différe de la pluie réelle P car :

P : € + E + (F+S) +-der

Interception par la couverture végétale (en général négligeable, de 1'or
dre de 1\ 1 mm

E = Evaporation (au maxinmmlg\ mm/ jour)

S = Stockage dans les dépressiomns

F = Infiltration

Pnet = Pluie nette si les autres termes sont plus petits que P

II-1) Importance de 1'infiltration lors d'un épisode pluvieux,

Pour donner des ordres de grandeur, disons que F peut atteindre en certains
endroits et 3 certaines époques quelques dizaines de mm/h, c'est a dire des valeurs
8levées par rapport aux intensités de pluie. Cette quantité dépend du terrain et
pour un terrain donné de son état hydrique et de son passé immédiat (phé&noméne

d"hygtére)s)

En hydrologie de surfce, on appelle capacité d'infiltration d'un eol donné
dans des conditions déterminées, 1'intensité maximale de pluie qu'il peut absorber.
La figure suivante montre que cette capacité peut varier tré&s rapidement lors d'un
épisode pluvieux.

A p f“ Pan, &.§u1ﬁ:. 4 Lo,

L
T =0 F ﬂ_}.‘f‘ “-U ‘\'Olwm[l\
- 20

ey

1S - % - Cua  EdntancR
\* B0 WA '

R Y

Buwm e Videwal
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On voit également 1'importance de 1'état initial du sol, ce qui explique que pour
un bassin donné, des pluies voisines peuvent donner des débits trés différents.

II-2) Coefficients, c'est le rapport du volume &coulé au volume regu; c'est un terme va-
riabled'un bassin & 1'autre et variable dans le temps pour un méme bassin.

Zone plane, urbanisée, 30 7 imperméable : ¢ . 3a .8
Zone & pente modérée 50 7% cC~ S %
Zone & pente modérée 70 7 C e~ ‘%

Zones non urbanisées : trés variables (selon M. PARDE, ils peuvent toutefois attein-
dre des valeurs élevées de 70 a4 80 7 pour des bassins assez grands ( 10 000 km2).
Les crues cévengles courantes ont des coefficients du ruissellement de 30 3 40 7.

Quelques ordres de grandeur des crues de bassins petits ou moyens.

. : p)
Riviére N Dates S Q q- A= Q ,‘, T 6w w/A
S T RS AL r

Isdre-Grenoble LS\ Sood LS00 ? S0 7 3s
Eyrieux Beauchastel (3 T 850 3§ ? Wieo e
Gardon & Auduze 1258 ¢33 oo ? 513800 L’ZOB
Creuse 3 Eguzon 1%¢0 2u02 nso

Ain & Chazey ‘5lg Yod QR0 699 36

On trouvera un grand nombre de données dans les ouvrages de Maurice PARDE.

III) Crues de petits bassins (inférieurs a 10 km2)

Ce sont les crues causées par des intensités de pluies trds fortes, on s'y in-

téresse surtout dans les zones urbanisées, par exemple pour dimensionner des ouvrages
d'évacuation d'eau pluviales.

ITI~1) Méthode dite "rationnelle"

Hypothéses : ~ Intensité uniforme sur le bassin versant entier pendant toute
la durée de 1'orage.

— Taux maximum de ruissellement atteint lorsque tout le bassin
participe & 1'&coulement, c'est & dire au temps de concentration.

PRECIP!TATION‘&

o
ECOULEMENT , \\\\\\ "
\\ \ \\ U

TAUX DE PRECIPITATION
ET D’ECOULEMENT

TEMPS (HRES) )

FIG. 8.1 ECOULEMENT PRODUIT PAR UNE PRECIPITATION UNTFORME,
TEL QU'ILLUSTRE PAR LA METHODE RATIONNELLE
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— Le volume d'eau emmagasiné doit &tre égal au volume contenu
sous la courbe de décrue,

Dans la ré€alité, les hydrogrammes ont plut8t la forme de celui indiqué en poin-
tillés sur la figure précédente.

—- Formules utilisées par cette méthode

Q? = c 1A Q4 (taux de ruissellement)
i (intensité de la pluie)
A (surface du bassin)

Valeur de ¢ : Dans "Principes d'hydrologie", on trouve un tableau pour les zones
urbaines ( varie de 0,4 i 0,8) et un tableau pour les zones agricoles oli ¢ = 1-cl-

c2-c3 oii cl dépend de la topographie (de 1 en montagne 3 3 en plaine)

c2 dépend du sol (de .1 3 ,4)
c3 dépend du couvert végétal (de .1 a .2)

Conclusions : Ces tableaux donnent des ordres de grandeur ; on notera une hypothé&se
on ne fait pas dépendre c ni de 1'intensité de la pluie, ni de 1'état du sol.

- Temps de concentration 5& :

On trouve des formules du type corrélatif mises au point 2 1'époque ot 1'on
possédaitpeu de moyens de calcul,

Exemple : 77 o .385

te = .0078 z&
en mn
L

= Longueur maximale du parcours de 1'eau en pieds
. S pent?
o . o ) ¢
A utiliser avec circonspection.

III-2) Méthodes utilisées en hydrologie urbaine en France

L'objectif de ces méthodes est de déterminer & partir de paramétres simples les
débits de crues de petits bassins urbanisés ; ceci pour calibrer les ouvrages d'éva-
cuation des eaux pluviales.

Paramétres physiques utilisées
~ Surface du bassin versant S

- Coefficient d'imperméabilisation
~ Pente moyenne

Comme bien souvent, deux approches sont possibles : statistique et déterministe.
Nous ne décrirons que quelques méthodes, a titre d'exemple.

Méthode dite de "1'hydrogramme unitaire"

Cette méthode a &té proposée en 1932 par Shermané puis reprise depuis; elle est
devenue une méthode quagi légale dans certains pays. Elle se propose de déterminer
1'hydrogramme de crue i partir du h“otbnv\uuww sur des bassins de taille moyenne,

Hypothéses :

Des précipitations donmnant lieu & du ruissellement et de méme durée donnent des
hydrogrammes d'a peu prés méme temps de base.

Des précipitations de méme durée donnent des hydrogrammes h°u~a*if“hx°°5
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IV-1, Averse unitaire et durée de 1'hydrogramme unitaire

On appelle averse unitaire, une averse de durée telle que la période du ruissel-
lement de surface n'est pas supérieure, de fagon appréciable i celle d'une averse de
durée moindre.

Les mots "averse unitaire" définissent donc d'abord une durée. Une averse plus
longue pourra @tre découpé en une suite chronologique d'averses unitaires.

Ordres de grandeur ; - Bassin versant (:qq 10 km2

averse unitaire  2~3 Heures
— Bassin versant (qq milliers de km2
de 6 3@ 12-24 Heures
- Petites superficies : le tiers ou le quart du temps de

concentration du bassin.

IV-2) Hydrogramme unitaire - pluie nette

On appelle hydrogramme unitaire, 1'hydrogramme crée par une averse unitaire. Dans
la pratique, on choisit des épisodes de pluies intenses courtes et bien distribudes (ce
qui limite le choix). On découpe si cela est intéressant cet hydrogramme en ses compo=-
santes pour obtenir le volume ruissel&; la pluie nette est alors &gale i ce volupe di-
visé par la surface de bassin versant.

En outre, on se raméne par homothétie & des averses de pluies nettes identiques
(par exemple 10mm 4 1'heure); on constate parfois que ces hydrogrammes unitaires sont
voisins, ce qui permet de définir un hydrogramme unitaire moyen.

Exemple (cf RocheFHydrologie de surface), bassins de Cote d'Ivoire S = 10,2km2

ramené a une pluie nette de 10 MM

N° crue Date Heures (o = Heure de la fo\wk»)

1 o4, =3 , =2,-1 ,0",1 ,2 ,3 ,4,5,6 , 7

?

2 22-8-57 .1 .6 1.7 3,6 4.8 4.2 3,2 2,5 1,6 1,1 .4 .2
6 6-9~57 .7 .9 2.4 4.7 5.2 4,5 3,3 2,2 1,51,1 .3
15 26-9-58 .3 .6 1.2 3.9 5.1 4.9 3,5 2,4 1.6 1.1 .6 .3
+ autres.icrues
Hydrogramme unitaire oA .8 2.1 4.2 5.2 4,3 3.2 2,2 1,51.0 .5 .1
"Type”

Cas oii 1'on ne posséde que des averses complexes,

La difficulté dans ce cas est de déterminer les pluies nettes des différentes
averses unitaires nécessaires. On peut penser résoudre un systéme d'équations en par-
tant de 1'hypoth&se que chaque pluie nette (d'oll un coefficient inconnu par pluie uni-~
taire pour calculer la pluie nette correspondante) va donner un hydrogramme ( défini par
autant de coefficients qu'il #y a de pas de temps dans 1'hydrogramme unitaire du bassin;
ces hydrogrammes seront hvvw‘r;rhkﬁveb entre eux et leur conposition doit @tre égale a
1'hydrogramme de ruissellement obseryé.

La difficulté est de trouver des coefficients de ruissellement corrects,
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IV-3 Utilisation et limites de 1'hydrogramme unitaire (cf travaux dirigés).

On utilise souvent 1'hydrogramme unitaire pour pPassv des pluies aux débits
par exemple, pour calculer des crues dites "de projet" a pqrtér des pluies. On retrouve
les difficultés déja définies :
- Pa$8L des pluies réelles aux pluies nettes
T Supposer que cette fonction de transfert est constante

Cette méthode est trés pédagogique mais son utilisation doit Btre faite avec réserve

§ 0t 2t 3t

2 Al |B C iy

o] 14

:U i
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V Hydrogrammes synthétique, (Méthode de - GNYDERY

Cette méthode recherche les liaisons entre les caractéristiques des bassins
et les crues; elle a donc pour but de fournir des L&QZQZZizﬁg de crues dans dec bassins
ol 1'on possé&de peu de données hydrologiques.

Les auteurs ont donc étudié certains bassins et cherché par des méthodes plus
ou moins correlatives des formules permettant de déterminer 1'hydrogramme unitaire.

Exemple : ( SWYDER)

'3
b= ce L XL ca) (:,_= Délxi du bassin (entre la pluie et

la pointe) en heures L = longueur du cours d'eau en milles
Lea = distance en milles de 1'esenlsia Gl
point du cours d'eau le plus proche du centre
du bassin (en milles)
Ct varie de 1.8 3 2.2
- Q = 640 C,’. A/Q Q1~: débit de pointe de 1'"hydrogramme
@ue unitaire en 1\3/5 et A surface du BY en milles carrés, < varie de .56 i .69

~ tp = temps de b.,sz =3+ 3 ( et../‘),(,\ ) en heures

I1 existe d'autres méthodes semblables dans leur principe ( Cevwwwwerd » SCS
cf Principes d'Hydrologie)

9 e

Remarques : Les formules n'ont aucun caractére général; prudence dans les applications.
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VI Methodes bastes sur 1'ajustement de fonctions de transfert aux donndes réelles.

(Méthode DUBAND EdF - DTG)

On cherche & déterminer la fonction:de transfert moyenne discrétisée (A1, A2,..
Ak) a appliquer aux précipitations efficaces (Pl, P2, .... Pm) d'un épisode pour
calculer 1'hydrogramme de ruissellement (DI, %2.... Dn)

Dj = Bifi-in agig o

t:4

En fait, on s'intéresse dans le calcul aux accroissements de débit
AQj = Q] - Qj~1 = qj et aux différences premiéres de la fonction de transfert (notée
DPFT v .8 ‘ 9 £t
)4) Ghol a. A»(ﬁw Wf\; o C-—(-w.xw M{WM, Pe
On considére N épisodes pluies-crues pour lesquelles on dispose de £}y préci-
pitations; pour chaque épisode, on construit la matwict des précipitations 4 de o

lignes, k colonnes (k est le nombre de termes de la fonction de transfert).

~ . -
o0 o rl
rl r
o v mdm
- Yo .
["']k = | m by
, Im
rm O
0
‘t T PNTY N
M
sur l'ensemble des épisodes [q,] Cq_
N L .
qJM - ql} episode 1 Vecteur des accroissements observds de débits
1 qz} épisode 2
Kk lignes Q\k Vecteur des coefficients des différences Ifre*
o = ‘E miéres de la fonction de transfert inverseg
1

4 colonne

R n rm
- . Vecteur des pluies obseryées pour chacun des
1 N épisodes
rl
(Tm) T2 (T1)
)
0 - . - - al
[ﬂ= . -+ al a2 A est en quelqueg sorteg constitué de m varia—
al a2 a3 n lignes bles T tewwaD sur n observations (mais avec
z s ) Y
’ - des décalages d'une variable 3 Vewlw )
a %)
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Calcul de lg DPFT

On cherche i déterminer 2 ideladak en résolvant :

N
1) q = ['\4] (:33 (égalité théorique)
1

{aj= ( [B’Je[_m] ).—1 (&33[.33)—1‘ )1("'" Enmrpie 0 X

= inverse o X
X

On résoud approximativement (1) par les moindres carrés (corrélation multiple
ol les accroissements des débits sont la variable 3 expliquer et les pluies les variables

explicatives ; les & sont les coefficients de régression.

exemple : 3= a rlj-k+1 S +°“’L‘—i+1+....+3 n'j
p qi= ay v d 1
A 'i
Y Q\- Q, .
it MR
. AN .
91 = qJ +'£J

On cherche a appliquer 3 la précipitation brute une correction :
uj =i + ej , ceci épisode par Eépisode

soit pour un &pisode @i} = E{z + {e} (vecteurs Agy lignes)

Pour chacune des N crues, on aimerait avoir
n A (2)
[ -@
soit @} @3 + Q{) E;}
Wh-Q-@ o

avec {ﬁ}? = G&} (:R} variations de débit calculées pour chaque crue d'aprés (‘1) d'ol :
B -@% o) @ (a0 - @)

Ceci revient & effectuer une corrélation multiple entre les"variables” T1, T2,...Tn

L}

(variables dn.(..m a partir de la DPFT) et les résidus des accroissements de débits. Les

corrections e i appliquer a®diplprécipitations brutes sont les coefficients de régression
de :

8T b Tre. s (0

Remarques de D. DUBAND :

= On utilise (3) plutdt que (2) pour atténuer l'effet d'autocorrélation
des accroissements de débits
- si les variables T de la mqtrice @I sont trés corrélées on aura avan-

tage a travailler sur les composantes principales de ces variables :

SO1t Yl eene Y\, les p premiéres composantes de T

{5)
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On calculégalors 1'équation de régression sur chacune des N séries de n observations :
q-q =
¢

2, ¥y (6)

i

(3 & @)

¢y 0
(0 - @)= >

@)

(Y) n lignes, p colonnes
(B) m lignes' P ow (coefficients de ($§))
(I‘) lignes 1 colonne

N
Pour chaque crue on calcule (Y) par (7) d'od (i ) et on calcule les

corrections
L A

n
@ =@ @ o
d'oi (e) = (B) (P) pour chacun dq" épisodes.

Ceci permet d'obtenir une premiére estimation de la précipitation efficace

(u) = (R) + (&) (on impose que tout &élément de (u) soit positif ou nul}.
Itérations : on remplace les précipitations observéfspar 1'estimation des précipitations
efficaces : (u)n remplace (’L)M

1 1

On s'arréte lorsque le coefficient de corrélation multiple de (1) est suf-
fisamment &levé, 1es\;‘étabilisés et les € faibles, On obtient alors les coefficients al;,
ak de la DPFT d'ol les coefficients de la fonction de transfert

Al =%

A2 =0y + &

A3 =0 +%2 + 43

Ak = %] + +k

Vi-? Calcul de la précipitation efficace,

D. DUBAND donne 1'exemple d'analyse de 30 épisodes de crues pour le Boedn apx
chambons et 50 épisodes pour 1'Aron i V¥wawi® (Loire)

Deux relations simples ont &té testées :

Pj = Ry - b (1-e :%* ) (9)
c_ . bRy %

N o
1 Rj+b

R est la précipitation observée, P la précipitation efficace, b un coefficient fonction
de la soiSow , du débit avant la crue, des pluies et des déhits antérieurs (demt une
idée de la saturation du sol.)

exemple : b=e (c fonction Mwwendal dy tamps)de période 365 jours)

Qo
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TQA4
b = C‘/I RA, . °7 . indice des déhits antdrieurs
- A
1

IQAj-1 = AQj-1 + (1-N) IQAj-2

ont été retenues ;

[0
t
o\

Buech - b=c¢ en
QoIRAj
avec IRAj = k Rj + (1-k) IRA j-1

IRA est un indice de pluies antérieures

b = ¢ en hiver
1/2 ,}/2 )
Qo Qi+l IRAj™
- | -
Aron a chmeux b=c pour toutes les gaisons
IQA -1

Pour aj¥fter c, on a pris ¢ = URC puis on a ajusté une fonction adwmwwadall

2 la moyenne des €& Rd selon la date de 1'année.

VI-3) Résultats obtenus et remarques de D DUBAND

— Buech : pas de temps 2 heures (BYV 723 km2)
3 itérations donnant .7, ,94, .97 entre variations de débits calculds - observés
Fonction de transfert : Al = 1.6 ; A2 = 12.6 puis

13.2, 12,0, 10.1, 8.5, 7.1, 6.0, 5.0, 4.2...,., (20 termes au total.

IRAj = .1 Rj + 9 IRA j-1

D'aprés 1'auteur, le choix des AMeXievd pluviométriques est trés important ;
les liaisons précipitations efficaces - précipitations observées me sont pas trés fortes
(bruit dans le celage, mesures de précipitations ponctuelles incorrectes, mauvaise repré-
sentation spatialé).
= Aron & Vermeuil

La corrélation obtenue entre les variations de débits calculées et les variation
réelles est de 1'ordre de 9,2, La relation entre précipitation observée et précipitation

calculée n'est pas trés étroite,

Y;l)— Généralités sur les modéles mathématiques en hydrologie

Définitions :

Modeéle ; On appelle ainsi la représentation, 3 1'aide d'une formulation mathématique de

1'état d'un systéme et de son &volution sous 1'influence de certaines variables.
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La démarche générale consiste 4 décomposer le cycle hydrologique en '"éléments"

indépendant :

—- Infiltration,

— Evapotranspiration,

- Réponse des nappes souterraines,

~ Précipitation et fusion de la neige,

-~ Propagation des lames d'eau & la surface du sol,
- Propagation des débits dans les chenaux,

- etc.

Pour chacun de ces éléments, on détermine un modéle mathématique plus ou moins sophisti-
qué, Et ensuite on inté@gre le tout dans un ensemble ol 1'eau refusée par 1l'infiltration
est prise en compte par le ruissellement, puis va rejoindre dans les chenaux les volumes
apportés par les nappes, etc.

L'un des &léments essentiels est constitué par la transformation des précipitations en
débits, qbur laquelle deux types d'approche sont apparus :

~ Modé&le complet de bilan hydraulique,

~ Modéle de ruissellement.

a) Modéles de ruissellement :

On consid@re comme ''pertes"” & la fois 1'infiltration et 1'é&vaporation - &vapotranspira-
tion. Ceci s'effectue de fagon globale, par :

- Un paramétre soustractif (mé&thode de la "capacité d'absorption") ;

- Un"coefficient de ruissellement” multiplicatif. L'au disponible pour le ruissellement
est alors mise en forme par une fonction d'étalement qui donne 1‘'hydrogramme 3 1'exutoire
du bassin (ou sous bassin) qui est ensuite repris par le réseau hydrographique. Ce type
de modéle est surtout utilisable pour 1'é&tude et la prévision des crues. (car on espére
que les "pertes'" sont relativement faibles par rapport aux volumes ruisselés). Cette

technique est dérivée directement de 1'hydrogramme unitaire.

b) Modéles 3 bilan hydraulique :

Ceux—ci cherchent 3 réaliser un bilan complet des volumes d'eau tombée et un transfert
de ceux—ci d'un poste & 1l'autre du bilan, de facon la plus réaliste possible. Ils sont
plutdt adaptés a 1'étude des régimes saisonniers.

Dans ce qui suit, nous allons décrire la mise en oeuvre d'un tel mod&le au bassin de la
Haute Durance,

Nous allons tenter de cerner 1'ensemble des fonctions 3 simuler et , plus généralement,
nous allons essayer de répondre aux questions :

— Comment construit-on un modéle ?

- De quoi est-il fait et quelles sont les différentes étapes qui permettent d'aboutir 3
un tel outil ?

Pour cela, nous allons utiliser un schéma général, proche d'un diagramme PERT, dont nous

passerons en revue toutes les étapes.
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-~

Nous allons nous appuyer i titre d'exemple sur le modéle de la Haute Durance, mais la dé-

marche est trés voisine pour n'importe quel autre bassin.

1. BUTS DE L'ETUDE A. :

Un modéle : pour quoi faire ?

On peut décider de comstruire un mod&le pour aborder un prohléme :

~ De crues, d'exploitation de systémes écréteurs,

~ D'étiages, d'exploitation de réseryoir saisonnier,
- De Pollution,

= De transport de sé&diments,

= D'aménagement du territoire (reboisement, cultures, urbanisation, etc,).

Dans un but :

- D'étude ou de recherche (amélioration des modéles existants) ;
~ De simulation a but décisionnel (effets de séquences météorologiques extrémes, dimensior
nement d'ouvrages). Dans ce cas , on couple le mod€le avec un systéme de génération de dor

nées, ou on rentre arbitrairement des séquences dont on veut connaitre les effets ;

~ De prévision (en temps réel),

2. COLLECTE DES DONNEES. Critique et mise en forme

En général, on rassemble ;

1° Pluviométrie : sous forme journaliére, au maximum, de stations existantes. On y ajoutet

si possible, les pluviogrammes, dépouillés par pas de 1,3, 6 ou 12 H en quelques stations.

2° Hydrométrie : sous forme journalidre. (C'est ainsi que les débits figurent dans les an-
nuaires). Si on veut travailler 3 un pas de temps plus court, il faut envisager le dépouil
lement des limnigrammes et 1'obtention des courbes de tarage (qui, pour les riviéres natu-

relles, peuvent varier dans le temps).

3°) Thermométrie : Journalidre sous forme de mini et maxi .

4°) Données diverses : Nous rangerons parmi elles les données d'enneigement (hauteurs,

€quivalent en eau) ou d'ensoleillement, humidité, &vaporation, vant, nébulosité, etc.,

disponible seulement en quelques stations climatologiques,

3. CHOIX DU MODELE B2)

I1 nous faudra d'abord choisir :
~le type de modéle :
; Détermination de la artie'"efficace” de 1la participatic
« Modéle de ruissellement p * £ +& P 1cip
Puis de la fonction transfert ou d'étalement.
« Modéle g réservoirs Représentation par des réservoirs des différents stocka
ges,

et par des lois de vidange des différents &coulements.

4. ANALYSE DES DIFFERENTS FONCTIONS, Organigramme général Cl)

Cette &tape consiste & définir la structure compldte du modéle tel qu'il est programmé.
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DEROULEMENT DE L'ETUDE

A

But de 1'étude
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i

iy
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|

‘_*_‘

PE—
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/\\

]
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Production Détail de leurs| | Transfert||Détail des
caractéristiques caractéristiques
Programmation ;
Programmation

Test de chaque
fonction.

|

test de chaque fonction

L 4

hy&“~§-h--~§—-4h“‘“—-__

E

'

Programme

général

G:

ﬁ?

Ajustement

Y

Modification

A

Optimisation

des paramétres

v

Tests

9

Liaison
production~tra

nsfert

P

( selon Ch. Obled )
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En général, on s'accorde & décomposer en deux phases :

- Production,

= Transfert.

La fonction "production" s'applique & chaque &lément de surface supposé homogéne et pren

en compte :

5. DECOUPAGE GEOGRAPHIQUE (et/ ou géologique) C2

On doit d'abord effectuer :

- le découpage du bassin en sous bassins ou "parcelles" homogénes

ex : dans le cas de la Durance, c'est 1'exposition et 1'altitude qui importeront

~ Le découpage du réseau hydrographique : celui-ci sera fonction des stations existantes
des points oii 1'on souhaite connaitre le débit (ou la hauteur et des confluences.
Ensuite, on détermine :

- les caractéristiques de la parcelle : surface, bandes d'altitude, pourcentage de boise
ment, exposition, pente moyenne, capacité d'emmagasinement etc.

~ Les caractéristiques du réseau : découpage en trongons, longueurs, pentes, sections.
rugosités. zones inondables.

Evidemment, les caractéristiques nécessaires sont fonction des lois utilisées.

6. PRODUCTION ET TRANSFERT. DI et D2.

C'est en général le morceau de bravoure de constructeurs de modéle et la partie ol les
approches sont les plus variées,

a. Production : Nous donnons & titre d'exemple les schémas de production de 2 modéles
différents, dont on pourra comparer les complexités respectives,

En général, les points délicats sont le calcul de 1'évapotranspiration réelle et celui

de 1'infiltration.

b. Ruissellement de surface : On peut le simuler par 3 méthodes environ :

-Systémes de réservoirs débitant dans la riviére ;
- Fonction de transfert (type hydrogramme unitaire) mais appliquée seulement entre la

lame d'eau uniformément ré&partie sur la parcelle et son arrivée & la riviére.

Lame d'eau avant ruissellement aprés ruissellement

QP (d'aprés Linsley)

S»
Counts
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c. Propagation en riviére

Ici aussi, 2 grandes familles de méthodes

- Systémes de réservoirs : On peut rassembler dans cette catégorie la méthode de Muskingum
(assimilable 3 1 seul réservoir), la méthode de Kalinin Milioukov (1 trongon est équivalent
4 un systéme de réservoirs linaires dont les caractéristiques, nombre de réservoirs et
coefficients de vidange, sont définies hydrauliquement), et diverses autres méthodes équi-
valentes (Doodge, etc.).

- Intégration numérique des équations de 1'&écoulement.

On utilise en général des équations simplififes, sans termes d'inertie, connues sous le

nom d'équations de 1'"onde cinématique',

Elles permettent, vue la liaison étroite avec la géométrie du réseau, de prendre en compte
les zones inondables, les modifieations du réseau, etc., mais au prix d'une complexité plus

grande.

7. LIAISONS ET ORGANISATION DU MODELE E- F),

Sur la structure du modéle proprement dit viennent s'ajouter un certain nombre de fonctions

qui permettent :

- L'initialisation : un certain nombre de "réservoirs' doivent Etre préalablement remplis
(nappe, état du sol, du réseau hydrographique) et si possible de fagon réaliste pour per=-

mettre au modéle de fonctionner correctement dés le début de la simulation,

- Le chafgement des données : il faut aller lire, dans diverses banques de données, les

données météorologiques du jour ou d'une période, les caractéristiques des parcelles, etc,

-~ L'extrapolation des données : quand elles font défaut (températures et précipitations en

altitude, etc.).

~ L'affectation des stations aux différentes "parcelles" car il y en a souvent moins que
de parcelles.
ex : 21 stations pluviométriques

14 stations thermométriques)

2 statioms climatologiques)

- Balayage, & chaque pas de temps, de chaque parcelle (chargement des variables, des cons-—

tantes de la parcelle, calcul et mise en mémoire des lames d'eau produites).

- Gestion des lames d'eau. Ruissellement de surface et transferts au réseau hydrographique

( de fagon ponctuelle ou répartie),

- Balayage de chaque trongon du réseau en partant de l'amont vers l'aval et sortie des hy-

drogrammes.

Ceci débouche immédiatement sur la programmation, généralement en langage évolué (Algol 60O
Fortran IV, ou PL/1). De la conception de ce programme dépendra la souplesse d'utilisation

du modéle.
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ex., : Possibilité de ré@initialiser & n'importe quelle date, de fonctionner sur des péric
des de durée quelconque, d'effectuer plusieurs passages, de n'activer que certaines fonc

tions pour tester leur influence,

8. AJUSTEMENT ET MISE AU POINT. G) H).

Cette partie est de loin la plus longue et la plus empirique dans la conception des mo-

déles. On distingue généralement :

- Les variables (météorologiques surtout) qui sont des données d'entrée, non remises

en cause aprés leur étude critique.

- Les constantes ou caractéristiques physiques du bassin, du réseau hydraulique, etc.,

qui sont des quantités mesurablesd/ .

- Et les paramétres et coefficients divers, figurant dans des lois empirique des rela-

tions simplifiées, etc.

Ce sont ces derniers que nous allons modifier pour "ajuster" ou "caler" le modéle, On
espére généralement qu'ils ont un sens physique, et que les caractéristiques du bassin

permettent de leur donner au moins une fourchette de variation plausible,
L'ajustement s'effectue & peu prés comme suit ;

1) Volume annuel. Si le volume simulé s'écarte du volume observé, il faut modifier 1'éva

potranspiration et regarder le changement d'état des réserves.,
De plus, il faut regarder si les valeurs initiales sont satisfaisantes,

2) Volumes saisonniers. Par exemple, en étiage, on peut modifier les ressuyage des ré~
serves. Si le volume de fonte de neige est incorrect, il sera bon de vérifier si l'es~

timation du stock d'eau a partir des pluviométres est satisfaisante,

3) Séquences de précipitations : permettent de regarder le volume de la séquence, 1'in-

filtration; 1'écoulement retardé,
4) Crues. Transfert de 1'onde dans les chenaux et chromologie des écoulements,

Eventuellement, si on parvient pas 3@ un ajustement correct, il faut revenir en arriére

et modifier certaines fonctions.

Ces ajustements par tdtonnements font que, selon 1'utilisateur qui "cale" le modéle,
les valeurs des paramétres retenues ne seront pas les m@mes, On a donc cherché des pro-
cédures plus objectives qui, pour les mémes données, proposent les mémes valeurs optima-

les des paramétres. Pour cela, il faut :

- Un critére d'ajustement qui compare débits observés et calculés., Il est assez diffici-
le de transformer en index quantitatif 1'impression que l'on a, en comparant "a 1'oceil”,
les hydrogrammes.

— Un ensemble de valeurs initiales, modifie les paramétres de facon i maximiser le cri-

tére.
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- Une procédure qui, & partir des valeurs initiales, modifie les paramétres de facon a

maximiser le critére,

En fait, il n'y a eu aucune tentative globale satisfaisante et on se contente en général
d'étudier, séparement pour chaque parametre, la sensibilité du modéle & des variations

de ce paramétre,

Enfin, aprés avoir effectué tous ces essais sur quelques périodes particuliéres (2 ou 3
années en général), on applique le modéle tel que 3 2 ou 3 autres années, de fagon & veér:
fier qu'il est stable dans le temps.

¥ %* %

CONCLUSION
Nous avons exposé, sur un exemple type, les opérations nécessaires a la réalisation d'un
modéle. ! LT - . - o e, G

v q 1]

Les idées essentielles sont que la mise au point d'un mod&le est une entreprise longue e
coliteuse. En sonséquence, on tend de plus en plus @ reprendre des modéles existants pour
les appliquer au bassin considéré. Citons, parmi les plus connus, le modéle de Stanford

(repris par HSP) et S.S.A.R. (U.S. Corps of Engineers).

L'ajustement des paramétres reste encore trés empirique, 1'emploi trés répandu du modele
de Stanfod a permis, en comparant les paramétres retenus sur de nombreux bassins, de rel

ceux-ci d des caractéristiques physiques du bassin de fagon relativement encourageante.

Nous n'avons pas parlé ici des modéles de nappes souterraines, mais les problémes y sont
voisins. En particulier, la conductivité hydraulique "ajustée" pour que le modéle fonc-
tionne, a souvent peu de rapport avec celle mesurée par pompage. De plus, le couplage en
un modéle "superficiel” et un mod&le nappe est assez délicat (si on veut que la nappe so

uniquement alimentée par les lames d'eau en provenance du premier modéle),

Cependant, et en dépit de leur nombreux dé&fauts, les modéles ont déja rendy de grands se

vices 4 1'aménageur.

Annexe : page suivante : reconstitution des débits de la Durance (modéle) ,
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