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RESUME

Université Paris 6 - BRGM Septembre 1993

APPORTS DE LA GEOCHIMIE ISOTOPIQUE (%H et 180) A L'ETUDE DES MOUVEMENTS DE L'EAU DANS LES
SOLS ARGILEUX. MODELISATION, ETUDE EXPERIMENTALE ET APPLICATION AU MILIEU NATUREL

(BURKINA FASO)
Par Renaud MATHIEU
Thése de doctorat de Funiversité Pierre et Marie Curie soutenue le 16 septembre 1993

Cette recherche, qui s'associe aux travaux du BRGM sur Ia recharge des aquiféres de socle fissuré au Burkina Faso,
consiste en application de 1a méthode des isotopes stables naturels (deutérium et oxygéne 18) i I'étude des mouvements de
Tean dans les sols argileux nus.

Apriés une présentation de la théorie des mouvements en eau et isotopes dans les sols et de ses applications, est proposé
Je modéle numérique "MOISE" destiné 4 la simulation de I'évolution des teneurs en eau et en isotopes en régime
évaporatoire permanent ou transitoire. Le modéle, aprés véification du code numérique et de la cohérence de ses résultats, a
éé oonfronté de fagon satisfaisante avec les solutions analytiques de BARNES et ALLISON développées pour des

Une étude expérimentale de Pévaporation a été menée sur des colonnes de sol argileux naturel non remanié prélevées an
Buskina Faso. Le prélévement destructif successif des cing colonnes a permis de metire en évidence le développement
progressif d'un enrichissement isotopique caractéristique d'un sol en régime hydrique transitoire.

Le modéle "MOISE" a é¢ appliqué & ces résultats. Une fois obtenu un calage hydrodynamique satisfaisent, différentes
hypothéses ont été avancées pour simuler les profils isotopiques expérimentaux. Aprés discussion a été retenue hypothése
de Texistence d'un domaine d'eau immobile, & la composition isotopique constante, déconmecté du domaine des eaux
affectées par Fenrichissement isotopique & I'évaporation.

Clest au Burkina Faso que nous avons tenté d'appliquer la démarche isotopique a Pétude des mouvements de Fean dans
les sols en conditions naturelles. Un site principal (Barogo) et trois sites annexes ont été étudiés et suivis en 1988 et en 1989
en ce qui conceme Thydrogéologie et la géochimie isotopique. A Pétude détaillée de la composition isotopique des pinies
des deux saisons humides, mises en relation avec les mécanismes climatigues régionaux, est associée Finterprétation de la
composition des eaux du sol et de laquifére.

L'enrichissement isotopique & 'évaporation qui se produit dens Ia pertie supetficiclle des sols durant les saisons séches
permet de disposer d'un signal de tragage du mélange qui se produit lors de Pinfiltration des pliics de la saison humide.
Linterprétation de Iévolution des compositions isotopiques dans le sol, réalisée avec l'appui d'un modéle simple &
réservoirs, a conduit & distinguer deux modes d'infiltration; & Finfiltration "diffuse” des phues qui se mélangent avec une
partie de I'ean du sol (le reste consistant en un domaine d’esu immobile), s'ajoute une infiltration rapide et profonde non
fractionnants qui révéle l'existence d'un systéme conducteur macroporal.

L'étude de la composition isotopique des esux souterraines a également conduit & distinguer un mode d’alimentation
lant & travers le sol et les altérites et un mode d'alimentation rapide par des zones fissurdes conductrices, probablement en
relation avec le marigot. Enfin, nous proposons une représentation schématique de Ia recharge dans Je bassin versant de
Barogo.

Les résultats isotopiques obtenus au laboratoire et en milicu naturel ont été interprétés en faisant A plusieurs reprises
Thypothése de Pexistenoe de différents domaines d'eaux caractérisés par la spécificité de leurs propriétés hydrodynamiques
et isotopiques. Cette image de I'eau dans le sol est & rapprocher des propriétés texturales et structurales perticuliéres des sols
argileux & Fespace poral complexe.
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NOTATIONS
SYMBOLE INTITULE UNITE
A Abondance isotopique s
AijaD; Coefficients de la matrice de résolution isotopique kg.m?2.s1
aae Coefficients phénoménologiques des relations caractéristiques (6) et k(8)
B, B; Bilan massique en eau et espéces isotopiques kg.m?
DY Coefficient de diffusion effectif en phase vapeur m2.s’!
D/, Di Coefficient de diffusion isotopique effectif en phase vapeur et liquide m?.s!
d", d! Coefficient de diffusion théorique en phase vapeur et liquide pour 'eau m?.s1
I d'l Coefficient de diffusion théorique isotopique en phase vapeur et liquide m? 57!

ds,da, das  Densité séche, apparente et apparente séche kg.m‘3
Ep Evaporation potentielle kg.m?2.s!
E, E; Flux évaporatoire pour l'eau et pour les variétés isotopiques m.s’!
F, F Bilan des flux et de la variation de stock a la profondeur z pour I'eau

et les espéces isotopiques kg.m2s!
£l Densité de flux d'eau en phase liquide et vapeur kg.m2.s’!
f '1, f] Densité de flux isotopique en phase liquide et vapeur kg.m?.s!
fim fle Densité de flux liquide matriciel et gravitaire pour l'eau kg.m?s!
f }m, f 'Ig Densité de flux isotopique liquide matriciel et gravitaire kg.m2.s!
£v8 £vI Densité de flux vapeur massique et thermique pour l'eau kg.m?2.s!
f }’9, f] T Densité de flux isotopique vapeur massique et thermique kg.m?2.s’!
f }’d, f lld Densité de flux isotopique de diffusion moléculaire en phase vapeur et

liquide kg.m?.s!
£ fmax  Densité de flux évaporatoire et en bas de profil pour l'eau kg.m2s!

f{', f1zmax  Densité de flux évaporatoire et en bas de profil pour les espéces isotopiques kg.m2s!

g Accélération de la pesanteur m.s™
H, Humidité pondérale s.u.

h, hg Humidité relative dans le sol, en surface s.u.

ha Humidité relative atmosphérique s.u.

h, Humidité relative atmosphérique ramenée a la température de surface du sol s.u.

i Indice de discrétisation spatiale s.u.

j Indice de discrétisation temporelle ‘ s.u.

K Conductivité hydraulique moyenne kg.s.m™

k, K sat Conductivité hydraulique, a saturation kg.s.m™
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Masse molaire de l'cau

Exposant du fractionnement cinétique

Exposant du fractionnement cinétique pour l'atmosphére et pour le sol
Nombre d'itération, maximal

porosité, totale

Constante d'état des gaz parfaits

Rapport isotopique en phase vapeur et liquide

Rapport isotopique de la vapeur atmosphérique

Rapport isotopique en phase liquide dans le sol en surface et a la

profondeur zmax
Résistance a la diffusion pour I'eau et les espéces isotopiques

Résistance a la diffusion moléculaire, turbulente et du "mulch" pour l'eau
Résistance a la diffusion isotopique moléculaire, turbulente et du "mulch"

Stock en eau et en espéces isotopiques

Température, dans I'atmospheére

Température dans le sol, en surface

Temps

Date initiale et finale

Volume molaire

Profondeur, maximale

Facteur de fractionnement a I'équilibre

Facteur de fractionnement cinétique

Facteur de rehaussement du flux de vapeur thermique
Variation de bilan pendant At pour l'eau et les espéces isotopiques
Variation de bilan minimale et maximale

Pas de temps

Pas de temps minimal et maximal

Composition isotopique (8%o) en phase vapeur et liquide
Teneur en eau (humidité volumique), en surface du sol
Teneur en eau a saturation, résiduelle

Masse volumique (densité) de l'eau

Densité de vapeur d'eau, a saturation

Densité de flux cumulé évaporatoire et en bas de profil
Tortuosité

Potentiel massique total, matriciel et gravitaire

Potentiel matriciel en équilibre avec l'atmosphére, d'entrée d'air

kg.mol’!
s.u.

s.u.

s.u.

s.u.

J.mol'l K]
s.u.

s.u.

s.u.
s.m
s.m’
s.m’
kg.m
°C
°C

m>.mol’!
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Planéte Terre, ou plut6t Planéte Eau?
Planéte bleue sur fond noir scintillant,
la Terre se pare de son manteau liquide source de vie.

Chaque année, environ 400000 km® d'eau se transforment en vapeur sous les rayons du soleil. La
plus grande partie (84 %) provient des océans, le reste montant des lacs, des riviéres des sols et des
végétaux. Rapidement, cette vapeur se condense en pluie qui retombe dans I'océan (75 %) et sur les
continents ou elle ruisselle (9 %) et s'infiltre dans le sol (16 %). Ce cycle hydrologique maintient un
équilibre a I'échelle terrestre mais de grandes disparités existent a I'échelle locale, des déserts a I'Inde de
la mousson.

Le sol est une "interface" au role hydrologique essentiel: l'infiltration de I'eau de pluie a travers la
zone non saturée des sols (dite aussi zone d'aération) permet d'alimenter les réserves souterraines
(recharge) et la soustrait 4 l'action évaporante de l'atmosphére. Le sol est un milieu complexe aux
propriétés physiques, chimiques, mécaniques et biologiques étroitement imbriquées.

L'étude de I'eau dans les sols conduit a en distinguer différents types. Elle se trouve d'abord sous les
trois états : solide, liquide et vapeur. L'eau de constitution fait partie intégrante de la structure
moléculaire de certains minéraux du sol. L'eau liquide des milieux poreux forme plusieurs couches
successives, d'autant moins liées aux particules solides qu'on s'en éloigne. L'eau hygroscopique et
pelliculaire est adsorbée sur les particules et y est fortement liée. L'eau capillaire est soumise au champ
d'attraction moléculaire du solide mais peut étre déplacée par de fortes pressions, en particulier de
succion. L'eau gravitaire occupe les vides les plus grands et est seule capable de s'écouler librement.
L'importance respective de ces différents types d'eau est en relation étroite avec la porosité qui définit
les caractéristiques de I'espace des vides que I'eau peut occuper. Selon la taille de ces vides, on distingue
une micro-, une méso- et une macroporosité. La porosité dépend autant de la taille des particules
solides et de leur répartition (granulométrie) que de leur forme et de leur arrangement spatial. Les
propriétés hydriques des sols sont finalement en relation avec leur composition minéralogique: la
structure fine en feuillets des minéraux argileux et leurs propriétés gonflantes permet la rétention d'eau
fortement liée alors que les sables favorisent l'eau capillaire. Les sols mixtes argilo-sableux présentent
une grande variété porale et des proportions potentiellement comparables d'eau adsorbée, capillaire, et
gravitaire. A une plus grande échelle, on distingue des hétérogénéités dans les sols qui peuvent avoir un
role considérable sur les mouvements de l'eau: l'effet des phénoménes de surface, tels la rugosité,
l'accumulation d'eau en préalable a l'infiltration, le cheminement du ruissellement ou le comportement
des fissures; la variabilité verticale de la nature et des propriétés du sol (horizons) a laquelle s'ajoute une
variabilité latérale; I'existence de chemins préférentiels d'écoulements (fentes et fissures, racines, galeries
d'origine biologique).
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L'étude physique des transferts d'eau dans les sols ignore souvent ces distinctions entre différentes
catégories d'eau ou de porosités pour considérer de fagon globale la phase liquide en formalisant ses
propriétés par des relations comme celles qu'on peut établir entre la pression et la teneur en eau ou entre
la conductivité et la teneur en eau. Par contre, I'étude du transport par I'eau des solutés dans les sols
naturels doit faire la distinction entre chaque type d'eau et considérer leurs propriétés hydrodynamiques
particuliéres, leur concentration propre et les échanges pouvant éventuellement les affecter.

Rares sont les problemes posés par le monde réel qui soient le domaine exclusif d'une seule discipline
ou d'une seule méthode. L'étude des mouvements de l'eau dans les sols n'échappe pas a ce constat. Elle
intéresse et mobilise de nombreux spécialistes: physiciens, chimistes, pédologues, biologistes,
climatologues, etc. La géochimie, de son coté, offre la possibilité d'étudier les mouvements de I'eau dans
les sols grace a ses divers solutés qui en constituent autant de traceurs potentiels.

Les isotopes stables naturels, deutérium (2H) et oxygene 18 (180), sont des traceurs idéaux dans la
mesure ou ils sont intrinséques a la molécule d'eau. Ils possédent de plus certaines propriétés trés
intéressantes pour l'étude des mécanismes d'infiltration, de mélange et d'évaporation qui se produisent
dans la zone non saturée et pour l'estimation des gains et des pertes en eau des aquiféres. Ces deux
derniéres décennies ont apporté des progrés considérables dans l'usage de la géochimie des isotopes
stables en hydrologie (BARNES et ALLISON, 1988).

En pratique, des fractionnements accompagnant les changements de phase sont majoritairement
responsables des variations de teneurs en isotopes rencontrées dans la nature. La répartition des
isotopes entre les phases (vapeur, liquide et solide) est régie par 'aptitude respective des différentes
espéces de molécule d'eau a changer d'état. Le facteur de fractionnement qui exprime cette répartition
dépend de la température. Deux mécanismes naturels de changement de phase sont utiles en hydrologie:
la condensation et I'évaporation. La condensation, processus a l'origine des précipitations météoriques,
provoque un appauvrissement isotopique progressif des masses de vapeur au cours de leur
refroidissement. Ce mécanisme est la source de la vanation spatio-temporelle importante de la
composition isotopique des pluies qui fournit ainsi un signal de tragage hydrologique contrasté.
L'évaporation, phénoméne cinétique, est a l'origine d'un enrichissement en isotopes lourds de la fraction
liquide résiduelle. Cet enrichissement dépend largement des conditions atmosphériques locales
(température, humidité relative, composition isotopique de la vapeur). L'étude simultanée des variations
des teneurs en deutérium et en oxygéne 18, qui obéissent aux mémes types de fractionnement, permet
d'établir des relations linéaires caractéristiques. Les eaux évaporées sont caractérisées par des droites de
pentes inférieures a celle de la droite des eaux de précipitation, ce qui permet de les distinguer au-dela
de leur simple composition (FONTES, 1974).

A Tloccasion de l'étude du comportement isotopique a I'évaporation de l'eau libre, CRAIG et
GORDON (1965) appliquent la loi de diffusion de Fick a la modélisation des transferts isotopiques en
phase liquide et vapeur a travers l'interface sol-atmosphére. ZIMMERMANN et al (1967) montrent que
ce modéle s'applique a l'évaporation des sols saturés; les profils isotopiques résultent des effets
conjugués du flux évaporatoire ascendant qui provoque un enrichissement en surface et du flux
descendant de diffusion en phase liquide qui le propage en profondeur. Les travaux de BARNES et
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ALLISON (1983 et 1984) étendent ces considérations aux sols non saturés en régime hydrique
permanent. Ils établissent un systéme d'équations exprimant la variation de la composition isotopique
avec la profondeur. Ils distinguent pour cela une zone superficielle séche ou les transferts se font
essentiellement en phase vapeur et une zone sous-jacente a transferts mixtes liquide-vapeur. Cette
hypothése, établie pour les sols sableux nus, n'est plus valable pour les sols argileux car il peut demeurer
une phase liquide continue dans la partie superficielle du sol, méme pour des desséchements importants.
Le profil isotopique prend la forme d'un pic dissymétrique caractéristique (cf. 1.1.3.3.1; figure 1.6).
D'autres travaux complétent ces connaissances théoriques, en particulier sur le régime hydrique
transitoire pour lequel on ne dispose pas a ce jour d'équations analytiques directement utilisables. 11 s'y
ajoute de nombreuses études expérimentales de validation ainsi que des applications en milieu naturel.
La plupart considérent (judicieusement) des sols non argileux, sauf ALLISON et al (1983) et
VACHIER et al (1991) qui mettent en évidence des effets isotopiques particuliers dans des sols
argileux, effets en relation avec la spécificité de leur espace poral.

L'intérét de ces recherches, c'est qu'elles permettent d'étudier le phénomeéne d'évaporation mais aussi
celui d'infiltration. En effet, les eaux de la partie superficielle des sols acquiérent par évaporation en
période séche une composition isotopique particuliére qui se distingue de celle des pluies. Les lames
d'eau qui s'infiltrent dans les sols se mélangent plus ou moins avec ces eaux résiduelles, ce qui conduit a
une modification du signal isotopique météorique. La comparaison des compositions isotopiques dans
les eaux souterraines et les précipitations apparait aussi comme un moyen de distinguer la recharge par
infiltration & travers la zone non saturée et la recharge localisée (lacs, lits de cours d'eau, karsts, ...).

BARNES et ALLISON (1988) soulignent que les solutions analytiques partielles de leur modéle
rendent difficile sa vérification expérimentale pour des conditions évaporatoires non stationnaires ou
anisothermes. Certaines hypothéses, comme la constance des parameétres atmosphériques ou l'existence
d'un état stationnaire, limitent ses applications en milieu naturel. lls précisent enfin qu'un modéle
numérique réduirait considérablement I'effort expérimental nécessaire pour enrichir notre
compréhension du développement des profils naturels.

L'ére récente de l'ordinateur a permis l'accés & des moyens trés puissants de calcul, capables de
trouver des solutions a des équations jusque 1a considérées comme insolubles. Divers types de modéles
existent en hydrologie; ils se répartissent entre un pdle empirique et un pdle physique. Les modéles
stochastiques sont congus pour reproduire le comportement d'une ou de plusieurs variables
hydrologiques & partir de la loi de comportement statistique de la variable d'entrée, le milieu étant
généralement considéré comme une boite noire. Les modéles physiques (ou déterministes) tentent
d'appréhender et de formaliser par des fonctions mathématiques la totalité des caractéristiques du
milieu. La plupart des modeles usuels, tels ceux utilisés par MILVILLE (1990), sont des modéles
physiques auxquels on a fait subir certaines simplifications (découpage du domaine d'étude, limitation
du nombre de dimensions de I'espace).

Le danger des modeles numériques réside dans 'image préfabriquée du monde réel qui est produite
par l'ordinateur. Le coit en baisse du calcul peut inciter a se détourner des démarches expérimentales et
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naturelles. Enfin, les prédictions réalisées souffrent de la nature partielle et aléatoire des observations
qui ne prennent pas toujours en compte la variabilité spatio-temporelle naturelle et son effet sur les
processus a grande échelle. Mais le modéle devient parfaitement légitime dés lors qu'il donne a
l'utilisateur quelques idées pour aborder plus intelligemment sa problématique et aiguise sa curiosité
envers la nature.

Nous proposons dans cette étude deux modéles isotopiques destinés a I'étude des mouvements de
l'eau dans les sols.

Le premier de ces modéles, baptisé "MOISE" (MOdélisation Isotopique des Sols sous Evaporation),
est une tentative de reformulation des bases théoriques introduites par BARNES et ALLISON (1983-
1984) dans le but d'une résolution par les méthodes numériques des équations de transferts en eau et
isotopes dans les sols nus non saturés. Ce modéle physique posséde certaines limitations coutumiéres
aux modeéles hydrologiques auxquels il peut étre comparé: il est unidimensionnel et fait des hypothéses
simplifiées aux limites. Un formalisme plus rigoureux est possible, par exemple pour les échanges sol-
atmosphére, mais cela implique l'introduction de nombreux paramétres supplémentaires. Ce modéle
permet néanmoins de considérer un état initial hydrique et isotopique non uniforme, de prendre en
compte des variations climatiques et de différentier des horizons dans le sol. Son principal intérét réside
dans le fait qu'il permet de considérer I'évolution des compositions isotopiques au cours d'un régime
hydrique transitoire et donc de s'affranchir de la limitation inhérente a la condition d'état stationnaire
dont dépendent les solutions analytiques de BARNES et ALLISON. La validation du modele se fera
néanmoins sur des profils calculés par ces formulations qui constituent la seule référence théorique
utilisable.

Le deuxiéme modéle est de nature plus empirique. Il s'agit d'un modéle isotopique a réservoirs
destiné a simuler l'infiltration diffuse des pluies dans les sols. Ce modéle, ou les transferts sont régis par
un formalisme trés simplifié, ne permet pas d'établir un bilan rigoureux des variations du bilan hydrique
dans le sol. Il nous permettra par contre d'étudier le comportement du mélange qui se produit entre les
eaux de pluies qui s'infiltrent et l'eau initialement contenue dans le sol. La modification de la
composition isotopique des eaux d'infiltration qui résulte de ce mélange sera utile dans l'optique de
I'étude des mécanismes de la recharge des réserves souterraines.

C'est au Burkina Faso que nous avons tenté d'appliquer la méthode des isotopes stables a I'étude des
mouvements de I'eau dans les sols et a la caractérisation de la recharge de l'aquifére.

L'Afrique est un continent ou s'illustre pleinement le lien entre ressource en eau et développement.
Dans la zone saharienne ou l'eau est rare, la faible population pratique I'élevage transhumant ou est
localisée autour des rares points d'eau. En zone sahélienne, le régime aléatoire des pluies n'autorise
qu'une agriculture et un paturage précaires. Enfin, 'eau abondante des régions tropicales leur confére
un bon potentiel agricole. Aux probiémes environnementaux liés a l'explosion démographique que
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connait le continent, s'ajoutent les effets d'une période de sécheresse qui a débuté dans les années 60
avec deux graves accidents climatiques en 1972-1973 et 1983-1984. La faible capacité des aquiféres
des régions de socle ancien de I'Afrique de I'ouest pose le probléme de leur réalimentation ou recharge,
non pas réellement pour la satisfaction des besoins de la population rurale, mais plutdt pour le
développement des centres urbains ou celui de la culture irriguée.

Le climat semi-aride du Burkina Faso en fait un champ d'étude tout a fait approprié a l'application
de la méthode des isotopes stables de I'eau. Il comporte deux saisons de longueur équivalente: une
saison seche dominée par un air sec et l'absence de précipitations et une saison humide aux pluies
tropicales. Ce climat tranché nous permet d'envisager l'étude du phénoméne d'évaporation en saison
séche. En saison humide la nature souvent orageuse du temps, qui se manifeste par de fortes variations
de I'humidité relative entre deux averses, est susceptible de favoriser l'expression isotopique conjuguée
des phénoménes d'évaporation et d'infiltration. L'évaporation particuliérement intense dans ces régions
proches de I'équateur permet l'apparition d'un enrichissement isotopique important dans la zone
superficielle des sols. En outre, la composition isotopique des précipitations régionales est caractérisée
par de fortes variations au cours de la saison humide et d'une année a l'autre. Ces deux propriétés nous
permettent de disposer de signaux isotopiques particuliérement bien contrastés d'un intérét considérable

pour une étude hydrologique.

Le site principal de notre étude, Barogo, est un petit bassin versant expérimental situé dans la partie
centrale du BURKINA FASO et étudié par le BRGM depuis 1984. 11 est équipé pour I'étude classique
de la recharge (MILVILLE, 1990) avec station météorologique, station de jaugeage de crues, une
douzaine de stations de suivi hydrique de la zone non saturée et plusieurs piézometres. Le sol occupe la
partie supérieure de la couche d'altérites (jusqu'a une quarantaine de métres d'épaisseur) qui surmonte le
socle & dominante schisteuse. Le sol plus particuliérement étudié ici (station B) est du type ferrugineux
tropical trés fréquent dans ces régions. Il se distingue par sa richesse en minéraux argileux (environ 50
%), ce qui implique une structure complexe de l'espace poral. L'aquifere est de type fissuré et est
caractérisé par de faibles capacités et vitesses d'écoulement. La surface de l'aquifére (ou niveau
statique) se trouve généralement a proximité de la limite socle-altérite et ses oscillations annuelles en
relation avec la pluviosité indiquent que la recharge y est relativement efficace.

Nous avons également étudié trois autres sites burkinabes choisis pour leurs particularités

climatiques et hydrologiques et pour la nature différente de leurs sols.

L'objectif de cette étude est donc d'utiliser la méthode isotopique pour I'étude des mouvements
de I'eau dans les sols argileux.

Dans une premiére partie, aprés une présentation de la théorie isotopique de I'évaporation et de ses
applications, nous proposerons le modéle numérique "MOISE" destiné a la simulation des profils
isotopiques qui se développent dans les sols sous évaporation. Le modéle est validé sur les aspects
hydrodynamiques et isotopiques par confrontation avec la théorie.
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La deuxiéme partie consiste en I'étude expérimentale au laboratoire du desséchement de colonnes
de sol non remanié prélevées in-situ i Barogo. Ces colonnes sont préalablement saturées en eau puis
placées sous l'effet évaporant naturel de l'atmosphére sans réalimentation en eau. Le modéle développé
dans la premiére partie sera calé sur les résultats hydrodynamiques et isotopiques obtenus. Des
hypothéses seront avancées et discutées pour expliquer d'éventuels désaccords entre les résultats des
simulations et les mesures.

Dans la troisiéme partie, nous aborderons l'étude du milieu naturel pour les années 1988 et 1989.
Apres une présentation générale des caractéristiques des sites burkinabes (climat, pédologie,
hydrogéologie), et en particulier de Barogo, nous nous intéresserons aux différents éléments du cycle
hydrologique. La composition isotopique et I'abondance des précipitations des deux saisons humides
seront mise en relation avec les mécanismes climatiques régionaux. La variation annuelle et inter-
annuelle des compositions isotopiques des précipitations constitue le signal de tragage du systéme
hydrologique. Deux courts chapitres traiteront de la composition isotopique de la vapeur atmosphérique
en saison séche et des crues occasionnelles du marigot. Nous étudierons ensuite la composition des
eaux souterraines pour déterminer les mécanismes de leur alimentation par les pluies. Puis, une
chronique de profils isotopiques réalisés sur deux ans et demi 4 la station B de Barogo nous servira de
base a l'étude des phénoménes d'évaporation et d'infiltration en conditions naturelles. Le signal
isotopique caractéristique qui se développe en saison séche permettra I'étude des mécanismes du
mélange qui se produit lors de l'infiltration des eaux de pluie en saison humide. Ceci sera réalisé a l'aide
d'un modéle simple a réservoirs. Enfin, ces résultats seront discutés selon les deux aspects suivants:
d'une part l'effet de la nature argileuse des sols sur les mouvements en eau et isotopes et d'autre part
I'importance relative des eaux qui s'infiltrent a travers le sol dans l'alimentation de 'aquifére.

En conclusion, aprés une revue des processus isotopiques propres aux sols argileux, nous tenterons
de dégager les perspectives qu'offre cette méthode pour améliorer notre compréhension du

comportement et de la nature de I'eau dans les sols.
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1. LA DEMARCHE ISOTOPIQUE
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1.1 THEORIE

On envisagera ici I'application du tragage par les isotopes stables 2H et 180 a I'hydrologie et en
particulier a la caractérisation des mouvements de I'eau dans les sols.

1.1.1 Les isotopes stables 2H et %0 dans I'eau

1.1.1.1 Nature des espéces isotopiques et notations symboliques

A coté de I'hydrogéne "banal" (lH) et de l'oxygéne "banal" (160) coexistent les isotopes stables H
(souvent noté D ou deutérium), 170 et '20. L'oxygéne 17 est délaissé au profit de 'oxygéne 18 cinq a
six fois plus abondant dans la nature et aux effets isotopiques plus marqués. La molécule d'eau la plus
abondante est 'H,'%0. Elle posséde les variétés isotopiques intéressantes 2H'H'®0 et !H,'%0:; les
espéces croisées sont d'abondance négligeable.

Ces variétés de la molécule d'eau ont des propriétés chimiques pratiquement identiques mais leurs
propriétés physiques comme la masse volumique ou la pression de vapeur saturante varient en raison de
leurs différences relatives de masse et leurs géométries moléculaires différentes. Les abondances
moyennes dans le milieu naturel de ZH'H'®0 et de 'H,'%0 sont respectivement de 150 et 2000 ppm.

On définit le rapport isotopique de la fagon suivante: soit un ensemble de molécules contenant N
molécules de l'isotope léger et N; molécules de l'isotope lourd avec N >> Ny, le rapport isotopique Ry
vaut R; = Ny/N. On considérera également I'abondance isotopique: Aj = Ny/(N+Nj).

La notation delta a été introduite pour mieux traduire les variations relatives des compositions par

rapport a un étalon. Le delta isotopique se définit comme suit:

&= 1000[ Ry —1] (1)

Retalon

1l s'exprime en part pour mille (%o). L'étalon usuel en géochimie isotopique est le VSMOW (Vienna
Standard Mean Oceanic Water), version réactualisée (GONFIANTINI, 1978) du SMOW introduit par
CRAIG (1961b):

Ryp.vsmow = 1.5576 107
Ri80,vsmow = 1.9934 1073

Remarque: Les méthodes analytiques employées dans cette étude sont décrites dans l'annexe 1.1.
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1.1.1.2 Propriétés

Dans le cas d'un changement partiel de phase d'une masse d'eau, la répartition des espéces
isotopiques entre les phases dépend de leur aptitude respective au changement d'état. Dans le cas de
I'équilibre adiabatique liquide-vapeur, on définit le facteur de fractionnement a I'équilibre:

Rl

)

avec R! et RY rapports isotopiques en phase liquide et vapeur. Ce facteur de fractionnement a
I'équilibre est aussi le rapport des tensions de vapeur saturante de l'espéce lourde sur l'espéce légeére.
Comme les tensions de vapeur, o est thermodépendant (MAJOUBE, 1971; figure 1.1-a):
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Remarque: Les relations de thermodépendance données dans ce chapitre sont exprimées en °C et
sont valables pour un intervalle de température usuel de 0 a +50 °C.

dv x10-8 m2s-1 dl x10-8 m2s-1 . a 80 A2H 12

L1.048

le‘

Figure 1.1: Relations de thermodépendance. a: Facteurs de fractionnement a I'équilibre des
espéces isotopiques. b: Coefficients de diffusion en phase gazeuse d" et liquide d' .

Les coefficients de diffusion (en m®.s™) des espéces isotopiques en phase liquide et vapeur différent

du coefficient d'auto-diffusion de 'eau pure. Le coefficient d'auto-diffusion de I'eau, dl, a été déterminé
(MILLS, 1973) a partir des coefficients de diffusion des espéces isotopiques, ’H (LONGSWORTH,
1954) et 3H, utilisées comme traceurs. HARRIS et WOOLF (1980) mesurent directement d' et
confirment ces résultats. On a repris ici la méthode développée dans MILLS (1973) et MILLS et
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HARRIS (1976) pour obtenir le coefficient de diffusion d%so de H,'80 en tant que traceur. On obtient

finalement les relations de thermodépendance par un ajustement sur les mesures ponctuelles grice a une
transformation de type loi d'Arrhenius (figure 1.1-b).

535400 . 13933

- + =_+21876
I _ 109 [ (T+27316)2  (1+27316) J
d'<107% @
1 I
dleo =0.9669d
I _ 1
d! =09833d )

Pour la phase vapeur on prend en compte d", d¥80 et dJ,; coefficients de diffusion de I'eau banale et

des variétés isotopiques dans l'air (DE VRIES et KRUGER, 1967 et MERLIVAT, 1978; figure 1.1-b):

d'=21710" [—T * 273'16]1.88 (6)
' 273.16

d}o =0.9723d"

d¥, =0.9755d" 7

1.1.1.3 Variations naturelles

L'océan qui représente 98 % du volume de I'hydrosphere est la source et I'aboutissement de toute
eau atmosphérique ou continentale (en négligeant la contribution des activités volcaniques). Il ne
connait que des variations négligeables dans ses compositions en isotopes stables, ce qui traduit
I'équilibre global des cycles hydrologiques.

Le cycle isotopique continental de l'eau est placé sous le contrle dominant des phénoménes de
condensation, d'évaporation et de mélange. Un diagramme &15-0;30 (figure 1.2) permet de représenter
les compositions isotopiques et leur évolution dans les grands ensembles hydrologiques.

Eaux de condensation: La composition isotopique des précipitations est controlée par le processus

de condensation et par la composition initiale de la vapeur atmosphérique. La premiére fraction de
condensat est en équilibre isotopique avec la vapeur. Puis la vapeur perd préférentiellement ses
molécules les plus lourdes au cours des épisodes successifs de condensation et engendre ainsi finalement
des précipitations progressivement de plus en plus appauvries en isotopes lourds.

Les études théoriques portant sur la composition isotopique des précipitations utilisent le plus
souvent une loi de distillation de Rayleigh associée a un mécanisme de condensation par refroidissement
des masses de vapeur (DANSGAARD, 1964; ERIKSSON, 1965; YAPP, 1982). Ces études ont permis
d'expliquer I'appauvrissement progressif en isotopes lourds des précipitations au cours de la vidange des
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nuages. Elles ont également souligné le réle limitant de I'échange avec une phase liquide résiduelle dans
la vapeur et l'effet modérateur du transport tourbillonnaire sur le fractionnement.

62H
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VSHMOW (Standard Mean Oceanmic water. GONFIANTINI.
1978)

Droite météorique mondiale (DMM, CRAIG 196ta)

Vapeur atmosphérique d’origine oceanique (CRAIG
et GORDON., 196%5)

Fluies ¢vaport¢es au cours de leur chute
(STEWART. 1975)
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les s0le non satureés (MUNNICH et al, 1987)
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Figure 1.2: Diagramme &p-0130 schématique des vanations naturelles des compositions
isotopiques des eaux océaniques et continentales.

Les compositions isotopiques sont de fagon générale en relation quasi linéaire avec la température de
condensation, en conséquence du refroidissement a l'origine des précipitations. Cette relation peut étre
étendue a la température au sol car il existe une bonne corrélation entre cette température et celle du
nuage, par l'intermédiaire du profil thermique atmosphérique. DANSGAARD (1964) a déterminé a
I'échelle mondiale une relation entre les compositions isotopiques moyennes pondérées (6%o) et la
température moyenne annuelle (°C) pour des précipitations d'origine océanique:

dH = 5.6Tey-100 8)



30

Les causes du fractionnement a la condensation étant identiques pour les deux isotopes, il existe une
relation linéaire entre les teneurs isotopiques en 2H et 130 dans les eaux météoriques, relation établie a
l'échelle mondiale par CRAIG (1961a) a partir de mesures dans les stations océaniques. C'est la droite
météorique mondiale:

DMM: &y =88130+10 )

La pente invariable est caractéristique du phénoméne de condensation. L'ordonnée a l'origine non
nulle traduit le fait que I'évaporation des eaux océaniques produit une vapeur qui n'est pas en équilibre.
La valeur de l'ordonnée a l'origine est fonction de l'humidité relative initiale des masses d'air
(MERLIVAT et JOUZEL, 1979).

Le recyclage de I'eau précipitée par la transpiration des végétaux et I'évaporation des surfaces d'eau
libre peut modifier la composition isotopique des masses de vapeur et exercer ainsi une influence sur la
composition des pluies ultérieures.

L'évaporation des gouttes d'eau qui traversent une colonne d'air non saturée en humidité se traduit
par un changement de la composition isotopique de la pluie au sol. Ce processus met en jeu un
fractionnement cinétique da a la diffusion différentielle des especes isotopiques a l'interface liquide-
vapeur. Il en résulte un enrichissement relatif en isotopes lourds caractérisé par une relation linéaire
entre les teneurs en 2H et en 20 comme pour le processus de condensation, mais avec une pente de
valeur généralement comprise entre 4 et 6 dépendant des conditions météorologiques locales
(STEWART, 1975). Les points représentant ces pluies se trouveront donc placés sous la droite

météorique dans un diagramme &;1-9;80.

La combinaison des différents phénoménes isotopiques mentionnés se traduit par un effet global,
"'effet de masse", qui associe aux pluies les plus importantes un net appauvrissement en isotopes lourds
et aux pluies faibles des concentrations plus élevées. Cet effet de masse résulte de la diminution de la
teneur isotopique des condensats au fur et a mesure de la vidange du nuage et de son refroidissement.
Des échanges avec la vapeur affectent surtout les pluies faibles et limitent I'appauvrissement en isotopes
lourds. Enfin, I'évaporation des gouttes de pluies dans une atmosphére non saturée peut provoquer un
enrichissement (DANSGAARD, 1964).

Eaux d'évaporation: L'évaporation des surfaces d'eau libre ou de l'eau des sols met en jeu les

phénomenes d'enrichissement isotopique a l'équilibre et cinétique. L'oxygéne 18 y est relativement plus
sensible que le deutérium, les valeurs des coefficients de diffusion étant équivalentes pour des valeurs
des facteurs de fractionnement a I'équilibre nettement différentes (cf. 1.1.1.2). Les valeurs des pentes
des droites 8;1-8180 qui en résultent, inférieures a celle de la DMM (figure 1.2), dépendent des
conditions météorologiques locales. Elles sont comprises entre 4 et 6 pour I'eau libre (FONTES, 1974).
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Dans les sols, le développement d'une couche séche favorise la diffusion et les pentes sont encore plus
faibles, jusqu'a 1.5 (cf. 1.1.3.5.2). Enfin, l'influence de la vapeur d'eau atmosphérique trés appauvrie en
isotopes lourds limite généralement par effet rétrodiffusif l'enrichissement maximal que peuvent
atteindre les systémes en évaporation.

On dispose ainsi par les isotopes stables d'un tragage intime de la molécule d'eau et d'un marquage
des changements de phase, de l'influence de la température et du réle joué par la diffusion aux interfaces

liquide-vapeur.

1.1.2 Théorie des transferts d'eau dans les sols

1.1.2.1 Etats de I'eau dans les sols et grandeurs caractéristiques

Le sol est un milieu triphasique: il comprend une phase solide S formée par des particules minérales
et des éléments organiques, une phase liquide L, eau et substances dissoutes, et une phase gazeuse G
comprenant l'air du sol et de la vapeur d'eau (masse de la phase gazeuse négligeable). On définit les
grandeurs caractéristiques suivantes (HILLEL, 1980) pour les trois phases:

Phase solide:

* densité seche : dg = ms ;/) Vs

* densité apparente da = M‘_)/_V_to_m_

* densité apparente seche :  das = ms/%

* porosité totale : pe= M + Ve
Viotal

m représente la masse, V le volume. Les densités, rapports des masses volumiques correspondantes
sur p, masse volumique de l'eau a la méme température (cf. ci-dessous), s'expriment sans unités. i
existe également la porosité efficace p (inférieure ou égale a la porosité totale) qui mesure la fraction de
volume ouverte a la circulation des fluides, une partie des pores pouvant ne pas étre connectée. Cette
notion schématique dépend non seulement de la géométrie du milieu poreux, mais aussi des

caractéristiques de I'écoulement.
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Phase liquide:

, m
* masse volumique de l'eau : p = V—L

L

C'est une grandeur thermodépendante (figure 1.3; COLL., 1988). p s'exprime en kg.m™.

1000 kgm-3 pPs kgm-~3 ot
998

4 [-0.08
9981 L

| P
904 008
992 | 004
990~ Ps

h -0.02
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Figure 1.3: Relations de thermodépendance de la masse volumique p et de la densité de
vapeur saturante de l'eau p°.

* humidité pondérale : Hp = L
M otale
\Y
* teneur en eau : f=—r
vtotal
* potentiel massique total : Yy = P+, (10)
* potentiel gravitaire : Py = -gzZ 11

avec g constante de gravité (9.8 m.s’2) et z profondeur par rapport a une altitude de référence (ici la
surface du sol). On prend par convention z positif vers le bas. ¢4, ou potentiel massique total, est
I'énergie potentielle par unité de masse de I'eau dans le sol par rapport a celle de I'eau pure et libre. Il se
décompose en une somme de 6 termes: les potentiels matriciel, osmotique, hydrostatique, pneumatique,
lithostatique et gravitationnel. La composante principale dans les sols non saturés du potentiel total est
le potentiel matriciel ¥ (toujours négatif) qui résuite des forces capillaires qui lient I'eau et la matrice.

Le potentiel gravitaire est l'autre terme important ici, il est di a l'action du champ de gravité sur l'eau
(équation 11).

L'unité utilisée pour les potentiels est le J .kg'l. Cette unité est cohérente avec les usages du Systéme
International et est indépendante de la pression de l'air ou de la température dans le sol. Elle équivaut au
rapport de la pression "négative" ou succion par la masse volumique de I'eau (1 J .kg‘1 = 10 mbar).
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Phase gazeuse:

v_ Myvapeur d'eau

* densité de vapeur : p
Ve

m
* dens. de vap. saturante :  pS = — b Saturante
Ve
Ces grandeurs usuellement appelées densités sont en fait des masses volumiques. Elles s'expriment
en kg.m'3 . La densité de vapeur saturante est thermodépendante (HAMMEL et PAPENDICK, 1981;

figure 1.3):
17.27T
el237.3+T
$=1323——— (12)
P 273.16 +T
v
* humidité relative : h=P_ (13)

S

p
Cette grandeur sans dimension est définie dans le sol et dans I'atmosphére libre (notée h,).

On déduit également de ces définitions les relations suivantes:

*p= _&

ds
*das=(1 “Hp)da

Hp
1-H,
Remargue: On trouve également dans la littérature Hp défini par rapport 4 ms: Hp = my/ms. Dans ce
cas, I'égalité ci-dessus exprimant 8 selon Hy, devient 8 = Hydas.

Une autre expression de 'humidité relative est:
Saran)
+p— e R(T +273.16)

(14)

avec M masse molaire de l'eau (0.018 kgmol'!) et R constante d'état des gaz parfaits
(8.31 I.mol'' K'!). Cette derniére relation découle de l'application de la premiére loi de la
thermodynamique et de 1'équation d'état des gaz parfaits pour un systéme adiabatique d'équilibre entre
l'eau et sa vapeur (CAMPBELL, 1977). On remarquera (figure 1.4) que I'humidité relative reste a 100
% pour des potentiels compris entre O et environ -1000 J.kg™ (soit 10 bars) et chute ensuite rapidement

jusqu'a 0.
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Figure 1.4: Relation entre le potentiel matriciel et I'humidité relative.

1.1.2.2 Les mouvements de I'eau dans les sols

On considérera ici le sol comme un milieu homogéne et on prendra en compte uniquement les
transferts sur l'axe vertical (z positif vers le bas) avec l'origine a la surface du sol.

Flux en phase liquide: DARCY a montré expérimentalement en 1856 que la quantité d'eau percolant

dans une colonne de sable était proportionnelle au gradient de pression ou potentiel. La loi de Darcy a
regu ensuite des justifications théoriques (NIELSEN et al, 1972). Elle s'exprime:

£l= k2 (15)
oz

ou f! est la densité de flux d'eau liquide en kg.m?.s™! et k la conductivité hydraulique en kg.s.m™. La
conductivité est caractéristique du milieu poreux et montre une trés forte dépendance a la teneur en eau.
Elle diminue a mesure que le sol se desséche, les pores les plus larges et donc les plus aptes au transfert
se vidant en premier.

On a vu que le potentiel se décompose en deux termes principaux, les potentiels matriciel et
gravitaire. On déduit de la loi de Darcy (équations 10, 11 et 15) I'expression suivante:

fl - flm+ flg

L
0z
fle = gk (16)

avec flm =

ou f™ est la densité de flux d'eau liquide matriciel et £'8 la densité de flux d'eau liquide gravitaire.
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Flux en phase vapeur: Le flux de vapeur d'eau dans les sols est proportionnel au gradient de densité
de vapeur:

ap"”
fV = __DV i
P V)

avec f" densité de flux de vapeur en kgm?.s’! et DY coefficient de diffusion effectif de la vapeur
d'eau dans le sol. f ¥ se décompose en deux termes (équations 13 et 17), £ 9 et £ '7T densités de flux de
vapeur massique et thermique.

fV= fv0+ fvT
avec V9= —D"pSiah
0z
S
£ = _pvp 20 9T (18)
oT oz

On négligera ici le flux d'eau liquide thermique induit par la variation de la conductivité hydraulique
avec la température. Ce terme peut éventuellement étre significatif dans les sols humides (ordre de
grandeur 1 % de la conductivité a saturation;, CAMPBELL, 1985 et JACKSON et al, 1974). De méme,
le flux de vapeur convectif dii aux gradients de pression de l'air dans le sol est négligeable si on fait
I'hypothése que I'atmosphére du sol est en tout point a la pression atmosphérique.

Conservation de la masse: Le principe de conservation de la masse au cours du temps t s'exprime

pour les phases liquides et vapeur de la fagon suivante:

a[pﬂ +p'(p- 9)] of!  of"
+—+—

=0 19
ot dz o0z (19)

La combinaison des équations 16 et 18 exprimant les flux avec I'équation 19 définie ci-dessus et
l'expression analytique des conditions aux limites a la base du profil et a l'interface sol-atmosphére
permettent de résoudre l'équation de transfert. On a également besoin de connaitre les relations
caractéristiques du sol {(0) et k(B) ainsi que D"(8). L'humidité relative h s'exprime directement en
fonction du potentiel matriciel (équation 14). Les relations y(8), k(8) et D'(6) sont propres au milieu
poreux considéré et déterminent largement les transferts, également affectés par les conditions
atmosphériques.

1.1.2.3 L'évaporation de I'eau dans les sols

L'évaporation d'un sol nu est conditionnée par les propriétés hydrodynamiques de sa matrice porale
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et les conditions climatiques locales.

Le rayonnement solaire procure l'énergie nécessaire pour satisfaire la chaleur latente d'évaporation
de l'eau. Les processus de diffusion et de convection dans I'atmosphére au voisinage de la surface du sol
permettent I'€vacuation de la vapeur produite. Ce processus maintient durant la plus grande partie du
cycle nycthéméral la vapeur atmosphérique a une densité inférieure a celle dans le sol en surface. Les
transferts d'eau a travers le sol permettent l'alimentation de la couche superficielle et la poursuite du
processus évaporatoire. Cette alimentation dépend des teneurs en eau et des propriétés conductrices du
sol.

Finalement, le régime d'évaporation est régi par le facteur le plus contraignant, soit I'évaporation
potentielle, soit I'aptitude du sol a la réalimentation de sa partie superficielle (HILLEL, 1974).

Dans le cas d'un régime hydrique non permanent, l'évaporation résulte en une perte nette en eau,
c'est a dire en un desséchement progressif du profil. L'étude du flux évaporatoire instantané f<¥ et du
flux évaporatoire cumulé Zf ' au cours du temps a partir d'un sol initialement saturé montre qu'il existe
2 stades évaporatoires principaux (figure 1.5-a):

) .
a AT
‘ e c“‘f}‘;—/ﬂ
/\ | ‘A (b\o,\f‘ 7
| i Pl ¥ b
| \ [\ \\\)*/_/
' f évaporativité externe y
flux évaporatoirl/ - constante —— périodique EA
| :
‘ 2
T :
I at 2
I FL/ E
- 3
=

fadll H( ﬂﬁﬂﬂ-ﬁ/

Figure 1.5: Evolution hydrodynamique des sols en desséchement. a: Evolution du flux
évaporatoire sous une évaporation potentielle (ou évaporativité) constante ou
périodique (HILLEL, 1975).b: Profils de teneurs en eau ou humidités volumiques
(HILLEL, 1974).

profondeur

- Le premier stade évaporatoire E; est caractérisé par un flux constant pour une évaporation
potentielle constante et un flux périodique mais d'intensité moyenne maximale pour une évaporation
potentielle périodique. Durant cette phase le sol est encore humide en surface et il compense aisément
la perte en eau (figure 1.5-b,tgat 7).

- Le deuxiéme stade évaporatoire E, débute alors que la couche superficielle du sol approche
I'équilibre avec I'atmosphére, c'est a dire qu'elle atteint la teneur en eau hygroscM_
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qui correspond a un potentiel équivalent a 'humidité relative atmosphérique (cf. 1.2.1.1, équation 6). A
ce moment les gradients de potentiel vers la surface ne peuvent plus augmenter, la conductivité du sol
- diminue a mesure que le desséchement progresse et finalement le flux évaporatoire décroit (figure 1.5-b,
tyate).

Une étude théorique du deuxiéme stade évaporatoire (GARDNER, 1959) montre que le flux
évaporatoire instantané est alors inversement proportionnel 4 la racine carré du temps. Le coefficient de
proportionnalité dépend de la diffusivité moyenne et de la diminution de la teneur en eau en surface du
profil.

Au cours du dessechement le volume de pore disponible pour la phase gazeuse s'accroit ainsi que le
gradient d'humidité relative et le flux de vapeur augmente. Le flux de vapeur massique contribue au
desséchement car le gradient d'humidité relative dans le sol est positif.

L'existence d'un gradient thermique dans le sol va se traduire par l'influence de la composante
thermique du flux de vapeur (équation 18) entre les zones froides et chaudes du profil. Dans le cas d'une
évaporation potentielle influencée par la variation journaliére de l'ensoleillement, ce flux va contrarier le
flux de vapeur massique le jour quand la surface du sol est plus chaude qu'en pfofondeur et inversement
va l'augmenter la nuit.

Les principaux facteurs internes ou externes pouvant agir sur I'évaporation de l'eau dans les sols
sont les suivants:

- La présence d'une nappe phréatique permanente a une faible profondeur. Ceci peut permettre
I'établissement d'un régime d'écoulement permanent a travers le sol et donc conduire a des profils quasi-
-stationnaires de teneur en eau.

- Les gradients thermiques qui sont susceptibles d'affecter le flux de vapeur.

- La redistribution de I'eau dans le sol (consécutive par exemple a un épisode d'infiltration) qui peut
modifier le profil de teneur en eau et donc le processus de réalimentation de la surface.

- Les fluctuations de I'évaporation potentielle qui modulent I'évaporation de I'eau des sols. Le facteur
principal est la variation journaliére de l'ensoleillement qui induit des oscillations sur 24 heures et le
facteur secondaire réside dans les variations climatiques (vent, nébulosité, humidité relative

atmosphérique, ...), agissant sur des périodes généralement plus longues.

1.1.3 Etude isotopiqgue de I'évaporation

1.1.3.1 Evaporation des masses d'eau libre

CRAIG et GORDON (1965), lors d'une étude expérimentale et théorique des variations des teneurs
en 130 et 2H dans I'eau de mer et l'atmosphére, ont établi un modéle isotopique des échanges
moléculaires entre les masses d'eau libre et pure et l'atmosphére. L'évolution des compositions
isotopiques de l'eau traduit les processus de condensation et d'évaporation et de diffusion moléculaire et
turbulente & travers la couche d'interface eau-atmosphére.
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Le modeéle proposé considére des couches superposées affectées chacune par un seul mécanisme de
transport et ou les flux sont simplement proportionnels a la différence des densités de vapeur aux limites
(loi de Fick). Dans le cas d'un flux évaporatoire stationnaire, les flux sont égaux dans chaque couche et
on en déduit les expressions du flux évaporatoire d'eau pure E = -dN/dt et du flux évaporatoire
isotopique Ej = -dNy/dt:

E=—Hom"t (20)

E=%—— 21)

avec h, humidité relative atmosphérique normalisée par rapport a la température de l'interface (cf.
1.2.1.1, équation 31), Ri composition isotopique de I'eau en surface, R; composition isotopique de la

vapeur atmosphérique et enfin r et r; résistances atmosphériques totales sommes de trois termes: les
résistances interfaciales pures, les résistances a la diffusion moléculaire ry, et r,;, et les résistances a la
diffusion turbulente rr et rir. Les auteurs déduisent finalement de ces relations l'expression de
I'évolution isotopique de 'eau en fonction de la fraction de liquide restante et sa composition théorique
a l'état stationnaire (cf. équations 17 et 20; CRAIG et GORDON, 1965).

Le rapport des résistances atmosphériques totales r et r; entre l'eau pure et les especes isotopiques
permet d'introduire ok, le facteur de fractionnement isotopique cinétique (noté o; chez BARNES et

ALLISON):

ox=1 (22)
r

oK exprime le fractionnement isotopique di a la diffusion de la vapeur de la méme fagon que le
coefficient de fractionnement a I'équilibre o exprime le fractionnement issu de I'équilibre entre les phases

liquide et vapeur.

MERLIVAT (1970) a réalisé des expériences d'évaporation en laboratoire qui confirment pour
l'oxygeéne 18 les théories de BRUTSAERT, CRAIG et GORDON, et EHHALT et KNOTT (cités dans
MERLIVAT, 1970) exprimant le transfert de la vapeur dans la couche limite. Le fractionnement
isotopique cinétique est défini par:
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Par contre, le deutérium montre un effet cinétique mesuré supérieur a la valeur théorique alors que
les effets isotopiques pour le deutérium et I'oxygéne 18 restent proportionnels. De nouvelles mesures de
a et de d}’ /d" (MAJOUBE, 1971; MERLIVAT, 1978) ont permis de réconcilier la théorie et

I'expérimentation pour les deux espéces isotopiques (STEWART, 1975; MUNNICH et al, 1977).
L'hypothése d'une composante cinétique au fractionnement isotopique associée au terme interfacial
pur de la résistance atmosphérique totale a été progressivement abandonnée (STEWART, 1975).

MERLIVAT et COANTIC (1975), MERLIVAT et JOUZEL (1979) et BARIAC (1988b) expriment
le fractionnement cinétique en fonction des résistances a la diffusion (équation 22):

_hmthr
v +IT

Le transport turbulent est supposé non fractionnant: r;+ = rr. De plus, les résistances a la diffusion
moléculaire ry et 1y, sont proportionnelles 4 la puissance éniéme des coefficients de diffusion d” et dj.

Il vient:
nal
)
_\1; M (23)

n traduit la nature du régime diffusif dans la couche atmosphérique (1/2 pour un régime turbulent,
2/3 pour un écoulement laminaire et 1 pour un régime de diffusion moléculaire pur, DONGMANN et
al, 1974) et il est indépendant de I'espéce isotopique.

Mais le facteur de fractionnement cinétique est usuellement exprimé de la fagon suivante qui prend
en compte l'influence des résistances moléculaires et turbulentes par l'intermédiaire d'une redéfinition de
I'exposant n (STEWART, 1975; MUNNICH et al, 1977):

oK = [d—J 29)

Cette derniére formulation est en fait un cas particulier du modele de MERLIVAT et JOUZEL,
valable lorsque la valeur de la résistance rr est négligeable devant ry, (BARIAC, 1988b). Par contre
quand ri/ry devient significatif le fractionnement cinétique diminue, ce qui se traduit par une valeur
équivalente de n dans I'équation 24 comprise entre O et la vrai valeur de n.
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Les applications de la théorie de CRAIG et GORDON i I'étude de I'évaporation de I'eau libre sont
nombreuses: étude des échanges océan-atmosphére (MERLIVAT et JOUZEL, 1979), évaporation des
lacs (DINCER, 1968; FONTES et GONFIANTINI, 1967), évaporation des gouttes de pluie au cours
de leur chute (STEWART, 1975), ... Ces études établissent des relations linéaires entre les teneurs en
2H et celles en '®0 avec des valeurs de pente comprises entre 4 et 6, ce qui est en accord avec la théorie
(GAT, 1971). D'autres applications concernent la transpiration foliaire BARIAC, 1988a) ou
I'évaporation de I'eau des sols saturés et non saturés (cf. ci-apres).

1.1.3.2 Evaporation des sols saturés

ZIMMERMANN et al (1967) ont étudié I'évolution avec la profondeur des compositions
isotopiques de I'eau porale de colonnes de sol uniforme sableux saturé placées en évaporation sous
conditions constantes. Ils montrent qu'a l'état stationnaire le flux diffusif descendant de l'excés en
deutérium produit par I'évaporation est exactement compensé par le flux d'eau ascendant alimentant la

surface. lls en déduisent que les teneurs isotopiques diminuent exponentiellement avec la profondeur de

1

alim (composition de l'eau d'alimentation). La profondeur

R'S (composition de l'eau en surface) a R

moyenne de pénétration est inversement proportionnelle a E, le taux évaporatoire.

BARNES et ALLISON (1983) font l'analogie entre la couche superficielle d'un sol saturé et la
surface d'un corps d'eau libre. 1ls déterminent la valeur stationnaire de R'S d'apres la théorie de CRAIG
et GORDON.

La pente de la droite &y-8130 pour les sols saturés est identique a celle des corps d'eau libre
(ALLISON, 1982). En effet I'enrichissement est déterminé par I'évaporation en surface et la diffusion en
phase liquide des espéces isotopiques n'entraine pas de fractionnement supplémentaire. On remarquera a
cet égard que les coefficients de diffusion sont peu différents pour les deux isotopes (cf. figure 1.1-b) et

proches du coefficient d'auto-diffusion de l'eau pure.
1.1.3.3 Evaporation des sols en régime hydrique permanent
1.1.3.3.1 Conditions isothermes

Les faibles pentes des droites 8;13-8130 rencontrées pour les sols non saturés ont conduit MUNNICH
et al (1980) a envisager une influence accrue du fractionnement cinétique due a une couche séche a la
surface du sol augmentant l'importance relative des transferts diffusifs. BARNES et ALLISON (1983)
ont développé une formulation analytique décrivant l'évolution des compositions isotopiques avec la
profondeur. Ils considérent un systéme isotherme a I'état stationnaire, ce qui implique I'existence d'une
alimentation continue en eau du profil par une nappe phréatique permanente.

Le modeéle consiste en une couche superficielle séche, ou les transferts se font exclusivement en
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phase vapeur, qui surmonte une zone profonde humide, siége uniquement de transferts en phase liquide.
Les auteurs soulignent que cette hypothése n'est pas valable dans le cas des sols argileux pour lesquels
la zone de transfert mixte liquide-vapeur n'est pas négligeable.

Dans la couche superficielle a transferts en phase vapeur, les résistances au transfert r et r
comportent les termes supplémentaires rs et ;s dus a la couche séche. Ces termes peuvent devenir
prépondérants dés que la couche séche atteint une épaisseur suffisante. Comme la diffusion est
uniquement moléculaire (on suppose que les turbulences atmosphériques ne pénétrent pas dans le sol),

1,5 et fs sont inversement proportionnelles aux diffusivités et on a ry /r = d"/d; (cf. équations 22 et 24).

Les auteurs établissent les relations exprimant I'évolution des compositions pour les deux zones de
transferts considérées, "zone liquide" et "zone vapeur". En "zone vapeur”, ils appliquent la loi de Fick a
la diffusion de la vapeur (équation 17). En "zone liquide", ils reprennent la formulation établie par
ZIMMERMANN et al (1967) pour les sols saturés, qu'ils modifient pour prendre en compte l'effet de la
variation de la teneur en eau sur la diffusion isotopique.
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Figure 1.6: Profils théoriques &y vs z pour des conditions isothermes et anisothermes, et
profil de température (BARNES et ALLISON, 1984).

Le profil isotopique théorique ainsi obtenu (figure 1.6) prend la forme d'un pic peu profond di a
l'enrichissement isotopique a l'évaporation. Les teneurs en isotopes lourds diminuent jusqu'en surface
par le jeu de la diffusion qui se fait essentiellement en phase vapeur entre la vapeur atmosphérique trés
appauvrie en isotopes et la vapeur dans le sol. Le profil présente enfin une décroissance exponentielle de
la teneur & partir du maximum d'enrichissement jusqu'a la teneur isotopique de l'eau d'alimentation
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profonde par la diffusion en phase liquide et, dans une moindre mesure, en phase vapeur.

Considérant a nouveau que les coefficients de diffusion des espéces isotopiques dans I'eau pure sont
d'influence négligeable (cf. 1.1.3.2), les auteurs déterminent les expressions théoriques des pentes des
droites &p-0180 en "zone vapeur" et "liquide". Ces expressions dépendent des compositions
isotopiques de I'eau d'alimentation et de la vapeur atmosphérique, de 'humidité relative atmosphérique
(seulement en "zone liquide") et des fractionnements a et ak. Dans le cas d'une couche de diffusion
vapeur bien développée, le paramétre n prend une valeur proche de 1 (équation 24) et on obtient des
pentes en “"zone liquide" de valeurs proches de 3. Pour une valeur de n plus faible, soit 0.5, le
fractionnement cinétique se fait moins sentir et les valeurs théoriques de la pente atteignent 4 4 4.5.

1.1.3.3.2 Conditions anisothermes

BARNES et ALLISON (1984) étendent cette formulation théorique 4 I'évaporation anisotherme

dans le cas d'un profil stationnaire de température.

Les auteurs écrivent les expressions des flux liquides f Let vapeur f" (équations 16 et 18) pour I'eau

pure et les flux isotopiques associés f } et f:

liquide f!=RLf!+f)

aR!
avec f'Id = —D'Ip—-— (25)

dz

Dy SR™hp) _ £Y0+£)T + £

vapeur f }’ = - 5
z

DY
vl _ I v v
avec fI ——vf .R

v
£ =%fVT.RV

d _ Vi, .S aRV
f1* = -Dihp*— (26)
D} et D sont les coefficients de diffusion effectifs de I'espéce isotopique en phase liquide et vapeur.
RUfL £ ;e et f ;T sont les flux isotopiques liés aux flux d'eau pure alors que f lId , T ;d représentent les

flux de diffusion moléculaire.
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Le profil isotopique est déterminé dans la couche superficielle de transfert vapeur en négligeant £,
comme dans le cas isotherme. Pour la région ou cohabitent flux de liquide et de vapeur, les auteurs
établissent une équation différentielle du premier ordre entre la composition isotopique et la profondeur
sous la dépendance de la température. Une solution approchée permet de calculer aisément le profil.
Pour une température constante dans le sol, la formulation en "zone liquide" est équivalente a celle de
BARNES et ALLISON (1983).

On constate (figure 1.6) qu'en conditions théoriques anisothermes stationnaires (avec une
température décroissant de fagon exponentielle avec la profondeur), le profil &p(z) présente un pic
moins accentué qu'en conditions isothermes. La "zone vapeur" plus développée est associée a une
profondeur de pic plus importante. On remarque enfin un appauvrissement en isotopes lourds a la base
de la courbe de décroissance du pic, jusqu'a des teneurs isotopiques inférieures i celle de l'eau

T a tendance, pour le profil de

d'alimentation. En effet la composante thermique du flux de vapeur
température choisi, & contrarier le flux évaporatoire. Ce flux met en jeu de la vapeur appauvrie en
isotopes lourds qui contribue a appauvrir la phase liquide. Cet effet caractéristique de l'anisothermie a
été reproduit en laboratoire mais il n'y a pas a notre connaissance d'exemple naturel vraisemblable de ce
phénomeéne, par manque en général de confirmation de l'existence de gradients thermiques par des

mesures de la température dans le sol (BARNES et al, 1989; BARNES et ALLISON, 1988).

Les auteurs déduisent de leur formulation les expressions théoriques des pentes des droites
isotopiques en "zone vapeur" et "liquide" qui différent (indépendamment de I'hypothése isotherme ou
anisotherme) de celles introduites dans BARNES et ALLISON (1983). La nouvelle expression de la
pente en "zone liquide" ne dépend plus de 'humidité relative atmosphérique et donne en général des
valeurs légérement plus petites. Ils soulignent enfin que les équations isotopiques sont linéaires et aisées
a résoudre alors que les équations décrivant le mouvement de l'eau sont non linéaires et dépendent
largement de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique.

1.1.3.3.3 Validation expérimentale

En complément de leur étude théorique, BARNES et ALLISON ont réalisé des expériences en
laboratoire (ALLISON et al, 1983) pour vérifier la validité de leurs hypothéses et formulations
analytiques.

Des colonnes de longueurs variées, emplies de matériaux divers et alimentées de fagon continue par
la base s'évaporent librement dans l'atmosphére. Les auteurs estiment le flux évaporatoire a partir des
profils isotopiques en "zone liquide" et trouvent des valeurs égales ou inférieures, de 10 % maximum,
au flux mesuré, ce qui montre la validité de la méthode pour quantifier I'évaporation.

Les pentes des droites 8;1-0130 rencontrées sont comprises entre 4.2 pour la colonne saturée et 2.6
pour les colonnes seches en surface. Les valeurs théoriques du parametre n déduites des pentes sont de
0.63 pour le sol saturé (conditions turbulentes non pures), 0.7 pour un sol non saturé mais humide en
surface (influence accrue de la diffusion moléculaire) a 1 ou plus, jusqu'a 1.56, pour les sols secs en sur-
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face (diffusion moléculaire dominante). Les va-
leurs aberrantes de n, supérieures a 1, sont

28 F—
24
la composition isotopique de la vapeur atmo- J

supposées provenir d'une mauvaise évaluation de

sphérique. Une minoration d'environ 10 % de
cette composition (en 8%o) permet d'obtenir des
valeurs de n convenables, c'est 4 dire égales a 1.
Pour étudier l'influence de la couche séche
superficielle sur la pente, les auteurs réalisent une
expérience d'évaporation sur une surface d'eau
libre couverte d'une plaque perforée et d'un lit de

5o (%o rel. 10 SMOW)
(=)
L

sphéres en polyuréthanne d'épaisseur variable
("mulch"). Les pentes obtenues varient de 4.3

pour l'eau libre a 2.6 pour un "mulch" de 12 mm 4
-20 F 1 B tree water
(figure 1.7). Les pentes calculées en combinant 2 4 pertorared sheet only
-24 ~ 30 6mm muich
un paramétre n = 0.5 pour la couche limite - 4@ 12mm muich
atmosphérique et n = 1 pour le "mulch" en _SZF
. I . J
fonction de I'épaisseur de ce dernier, montrent Lt

, . 615 (%o rel. to SMOW)
une bonne adéquation avec les valeurs *

expérimentales.
Figure 1.7: Comparaison des pentes des
droites &;1-0180 pour l'évaporation de l'eau libre

.. . ) et avec différentes épaisseurs de "mulch"
évidence le fait que pour l'attapulgite les teneurs (ALLISON et al, 1983).

en deutérium des couches profondes du sol, non

influencées par l'évaporation, sont inférieures a celles de I'eau d'alimentation. Ils y voient l'effet d'un
échange isotopique avec l'attapulgite qui conserve, bien que séchée a l'air, une eau résiduelle de compo-
sition trés appauvrie en deutérium (-78 8%o). L'oxygéne 18 ne présente pas ce phénomene.

Remarque: Les auteurs mettent également en

MUNNICH et al (1980) étudient expérimentalement l'influence de la texture du sol sur les pentes
des droites d'évaporation en "zone liquide". Dans le cas des matériaux fins, la théorie reproduit de fagon
satisfaisante les pentes observées, alors qu'elle les sous-estime pour les matériaux plus grossiers. Cet
effet est mis sur le compte de la pénétration des turbulences atmosphériques dans la partie superficielle
du sol, phénomeéne contrecarré par la friction moléculaire importante de I'air dans les matériaux fins.

SONNTAG et al (1984) reprennent ces travaux et mettent en évidence une influence de I'humidité
relative atmosphérique sur les pentes des relations d;3-8180, effet en désaccord avec leur analyse

théorique.

BARNES et al (1989) réalisent le méme type d'expérience sur colonne que ci-dessus mais dans le cas
d'un gradient de température stationnaire décroissant obtenu par chauffage radiatif de la surface. Les
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profils isotopiques obtenus montrent un net appauvrissement isotopique (jusqu'a 1.5 8;30%0 et 4.2
&n%e) a la base de la zone de diffusion en phase liquide, identique a celui prédit par la théorie
(figure 1.6). Le flux de vapeur thermique provoque un mouvement descendant de vapeur appauvrie en
isotopes lourds produite au front évaporatoire. Ce flux est contrebalancé par le mouvement général
ascendant de l'eau dans le profil. Il en résulte finalement un appauvrissement de la phase liquide en
isotopes lourds par rapport 4 I'eau d'alimentation.

1.1.3.4 Evaporation des sols en régime hydrique transitoire

Ce chapitre traite des sols se desséchant sous conditions hydriques non permanentes. Cela implique
qu'il n'existe pas de source d'alimentation assez proche de la surface pour assurer un régime hydrique
permanent (par remontées capillaires) en un délai raisonnable. C'est le cas le plus généralement
rencontré dans la nature ou pendant les périodes seches le sol restitue & l'atmosphére tout ou partie de
I'eau des précipitations infiltrées.

1.1.3.4.1 Théorie

WALKER et al (1988) étudient le deuxiéme stade évaporatoire (cf. 1.1.2.3) des sols en régime

transitoire.

Ils développent les équations qui régissent les mouvements de l'eau et des espéces isotopiques en
fonction de la variable de Boltzmann z.t"/2. Les conditions atmosphériques sont considérées comme
constantes et les profils initiaux de teneurs en eau et en isotopes sont uniformes. Ils introduisent a cette
occasion la formulation du principe de conservation de la masse pour les espéces isotopiques:

o[pOR' +p"(p-OR"| of] of}
+—t— =
at dz 0z

0 (27)

Les formulations approchées des profils isotopiques sont déterminées en "zone vapeur" et en "zone

liquide".

BARNES et WALKER (1989) reprennent cette base théorique et obtiennent un couple d'équations
(eau et isotopes) différentielles couplées et exprimées en fonction de la variable de Boltzmann. Ils
soulignent & cette occasion que l'effet cinétique va dépendre du développement en épaisseur de la
couche séche et donc du temps, ce qui restreint leur analyse aux cas ou la couche séche est déja bien
développée.

Les auteurs résolvent ce systéme d'équation pour un sol aux "zones vapeur" et "zone liquide" bien
délimitées. La comparaison entre des profils isotopiques obtenus pour des conditions identiques mais
sous des régimes hydriques respectivement permanent et transitoire montre que les profils en "zone
vapeur" ont des formes dissemblables. Le comportement de la zone de diffusion liquide est par contre
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peu différent. De plus, alors qu'en régime permanent la valeur de l'enrichissement maximal au pic
dépend des compositions isotopiques de la vapeur atmosphérique et de l'eau d'alimentation, en régime
transitoire elle dépend aussi du profil de teneur en eau et des propriétés hydrodynamiques du milieu.

En pratique, les solutions analytiques de ces équations sont impossibles et les solutions numériques
difficiles d'usage car instables (BARNES et ALLISON, 1988).

SHIMOJIMA et al (1990) complétent cette étude par la prise en compte d'un coefficient de diffusion
turbulente dans le sol pour évaluer l'influence de la pénétration des turbulences sur le profil isotopique.
Ils distinguent les "zone vapeur”, "zone liquide-vapeur" et "zone liquide" pour lesquelles ils tentent de
résoudre les équations de transfert. On retrouve a cette occasion des formulations proches de celles
établies par BARNES et ALLISON en 1984. 1ls remarquent enfin qu'en régime hydrique transitoire on

ne peut pas atteindre un profil isotopique stationnaire!
1.1.3.4.2 Expérimentation

Les expériences d'évaporation en régime transitoire ont lieu sur des colonnes saturées puis
drainées. Elles sont ensuite laissé se dessécher librement et sans réalimentation. L'évaporation cumulée

est mesurée par pesées réguliéres des colonnes.

WALKER et al (1988) vérifient 'hypothése de Boltzmann (similarité en zt'V 2) pour la teneur en eau
et en isotopes, ainsi que la linéarité de I'évaporation cumulée fonction de 12 Le premier stade
évaporatoire est de courte durée dans leur expérience (3 jours) et ils étudient donc exclusivement le
deuxiéme stade. La similarité est correcte sauf pour leur dernier profil ou le deutérium présente un
enrichissement global excessif. Ils mettent en évidence le fait que I'évaluation de I'évaporation nécessite
des données trés précises car le systéme est mathématiquement mal conditionné. En effet les
compositions isotopiques calculées sont trés sensibles a t. De plus la valeur de I'enrichissement du pic
est surtout déterminée par les paramétres atmosphériques et la composition de l'eau d'alimentation.
Comme cet enrichissement est la source de I'excés en isotopes lourds en profondeur, la forme du profil
dépendra finalement plus du temps d'exposition aux conditions évaporatoires que du flux évaporatoire

cumulé.

SHIMOJIMA et al (1990) réalisent une expérience identique pour des régimes permanents et
transitoires et ajustent les profils théoriques en "zone liquide" sur leurs résultats (deutérium). Les
droites &;11-8180 ne sont pas présentées a I'occasion de ces travaux!

BOUJAMLAOUI et al (1991) reprennent ces expériences sur colonnes et l'analyse de similarité.
Comme WALKER et al (1988) leur dernier profil isotopique montre un enrichissement excessif. La
valeur des pentes des droites &;13-8130 décroit a l'occasion de l'intensification du desséchement: 6.1, 3.7,
2.4, 2.1 et 1.8 pour une teneur en eau en surface valant respectivement 0.39, 0.34, 0.17, 0.05, et 0.01
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Figure 1.8: Evolution des pentes des droites &;1-0180 lors du desséchement de colonnes de
sol (BOUJAMLAOUI et al, 1991).

(figures 1.8 et 1.10). Ces résultats soulignent de nouveau l'importance du développement de la couche
vapeur superficielle sur le fractionnement isotopique cinétique.

1.1.3.5 Aspects naturels des profils isotopiques

Bien plus que l'expérimentation, I'étude des variations isotopiques dans les sols en milieu naturel
démontre l'intérét de la méthode mais aussi le caractére contraignant de certaines hypothéses a la base
des formulations analytiques. Elle permet également de mettre a jour divers phénomeénes nouveaux.

1.1.3.5.1 Evaluation de I'évaporation

Les tentatives d'évaluation de 1'évaporation a partir des profils isotopiques en régime permanent ou
pseudo-permanent sont relativement nombreuses (BARNES et ALLISON, 1982; ARANYOSSY et al,
1991; COLIN KACZALA, 1986). Certaines études ont donné lieu & comparaison avec une autre
méthode de calcul de I'évaporation, la théorie hydrodynamique simplifiée de décharge de nappe
(GARDNER, 1958).

SONNTAG et al (1984) effectuent des estimations hydrodynamiques du flux évaporatoire qui
représentent jusqu'a 9 fois l'estimation par la méthode isotopique. Ils expliquent ces différences par leur
méconnaissance des paramétres hydrodynamiques des sols étudiés. La comparaison qu'ils font entre les
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méthodes de la profondeur du pic isotopique et de I'ajustement en zone de diffusion liquide montre des
différences au maximum de 80 % sur l'estimation de I'évaporation. Il faut signaler que ce travail a porté
sur des dunes en Egypte présentant des phénomeénes de salinisation qui n'ont pas été pris en compte
dans l'étude isotopique (une forte salinité réduit la densité de vapeur de I'eau et donc le facteur de
fractionnement a I'équilibre).

CHRISTMANN et SONNTAG (1987) consideérent la relation théorique existant entre I'évaporation
et la profondeur de la nappe (pour une évaporativité donnée et selon la texture du sol) et montrent que
leurs évaluations isotopiques du flux évaporatoire sont réalistes.

Les calages effectués sur les profils isotopiques imposent parfois une surestimation de I'humidité
relative ou des compositions isotopiques atmosphériques qui conduisent finalement a des évaluations de
I'évaporation peu différentes de celles obtenues avec les paramétres mesurés (YOUSFI et al, 1984).

Le choix de la valeur de la composition de l'eau d'alimentation est souvent délicat, les profils naturels
n'étant pas souvent uniformes en profondeur. BARNES et ALLISON (1982) proposent de prendre
comme composition de I'eau d'alimentation l'intersection de la droite isotopique caractéristique des eaux

profondes avec la droite d'évaporation en "zone liquide".

FONTES et al (1986) et BARNES et ALLISON (1988) évaluent de fagon théorique les temps
caractéristiques d'établissement des profils isotopiques en zones de transfert liquide et vapeur

2 51 et E taux évaporatoire en m.s‘l).

tc= Dy/E2, avec Dy diffusivité effective isotopique en m

En régime permanent, le temps caractéristique de la "zone liquide" peut atteindre des millénaires
pour de faibles taux d'évaporation (quelques mm par an) a quelques jours pour des évaporations fortes
(de l'ordre du m par an). Le temps caractéristique d'établissement du profil en "zone vapeur" est
beaucoup plus faible. En régime transitoire les temps caractéristiques sont d'un a deux ordres de
grandeur inférieurs a ceux du régime permanent. Ces considérations imposent la prudence quand a

l'usage de la théorie isotopique en régime permanent dans le cas des faibles évaporations.

L'hypothése de la seule dépendance de a avec la température (et la salinité) est systématiquement
adoptée. COLIN KACZALA (1986) présente les résultats d'une expérience d'équilibration en milieu
clos entre la phase liquide d'échantillons de sol et la phase vapeur pour des humidités relatives variables.

L'enrichissement a I'équilibre calculé pour l'oxygéne 18 est indépendant de I'humidité relative. La
valeur moyenne obtenue pour un sable est trés proche de la valeur théorique (9.3 8130%0) alors que
pour une craie I'enrichissement est inférieur (7.5 + 0.7 8;30%0). Ce phénomeéne serait la conséquence des
forts potentiels matriciels rencontrés dans la craie.

L'effet de l'anisothermie a été plus largement étudié sur le plan expérimental que dans le milieu
naturel, il n'y a pas par exemple de modélisation de profils naturels en conditions anisothermes. Des
minima a la base des pics d'enrichissement isotopique ont été remarqués a plusieurs reprises mais
ALLISON et al (1984b) remarquent dans leur étude qu'ils sont trop accentués pour étre mis
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exclusivement sur le compte des gradients de température et invoquent ultérieurement l'infiltration de
pluies appauvries (BARNES et ALLISON, 1988).

1.1.3.5.2 Les droites d'évaporation

On a vu que les pentes des droites d'évaporation caractéristiques des sols secs dépendent
essentiellement des conditions atmosphériques locales et de la composition isotopique de l'eau
d'alimentation. La similarité des pentes associées aux profils isotopiques naturels établis dans une méme
région confirme cette analyse (CHRISTMANN et SONNTAG, 1987; YOUSFI et al, 1984).

La chronique de profils isotopiques réalisée sur 10 mois par ALLISON et al (1984b) montre des
droites d'évaporation dont les pentes ont des valeurs comprises entre 4.1 en période pluvieuse et 1.9 en
période séche. Ce comportement est tout a fait comparable a celui des résultats expérimentaux. Il est
pris en compte au niveau théorique par l'influence du développement de la "zone vapeur" sur ox.

Il a souvent été mis en évidence en milieu naturel des droites d'évaporation de pentes aux valeurs
trés faibles, proches de 2 (EDMUNDS et al, 1991, MUNNICH et al, 1980; cf. 3.2.5.2.2), inexpliquées
par la théorie (ARANYOSSY et al, 1991). FONTES et al (1986) supposent que ces faibles pentes sont
la conséquence d'un mélange avec des eaux infiltrées appauvries en isotopes lourds. Ceci est possible
car les eaux les plus enrichies sont les moins abondantes donc l'effet de la dilution sera relativement plus
important et finalement la pente plus faible.

1l faut rappeler a cette occasion que BARNES et ALLISON donnent deux formulations théoriques
différentes de la pente des droites d'évaporation (cf. équation 25 de BARNES et ALLISON, 1983,
équation 32 de BARNES et ALLISON, 1984). La deuxiéme formulation néglige les compositions
isotopiques de l'eau d'alimentation et de l'atmosphére et donne des valeurs en général plus faibles.
L'influence de la composition de l'eau d'alimentation sur la valeur de la pente a été étudiée par
SONNTAG et al (1984).

1.1.3.5.3 Influence des précipitations

Le probléme du choix de la composition de l'eau d'alimentation, apparu a l'occasion des
modélisations de I'évaporation, nous conduit a considérer les phénoménes isotopiques liés a l'infiltration
des pluies. Le mélange entre les eaux de pluie infiltrantes et les eaux superficielles des sols ayant subi un
enrichissement isotopique a I'évaporation est un phénoméne complexe.

La rétention d'eau en surface des sols dans des dépressions est un phénoméne préalable a
l'infiltration. Il conduit a leur enrichissement isotopique par évaporation du type eau libre (cf. 1.1.3.1) ce
qui abaisse la valeur des pentes des droites &,-0130 des eaux d'infiltration de 8 a environ 5. GAT et
TZUR (1970) modélisent ce phénoméne en modifiant les formulations introduites par CRAIG et
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GORDON (1965) pour l'évolution isotopique d'une masse d'eau libre par lintroduction d'un terme
exprimant la balance des taux d'évaporation et d'infiltration potentiels. Ils trouvent un enrichissement de
6 3%o maximum en oxygéne 18. Cet enrichissement sera surtout sensible pour les sols argileux ou les
faibles taux d'infiltration contribueront 4 augmenter la durée d'exposition de l'eau aux conditions
atmosphériques évaporantes.

L'usage des variations en isotopes stables (et en tritum) dans les pluies comme traceurs de
l'infiltration est fréquent. ZIMMERMANN et al (1967) trouvent en milieu tempéré (évaporation
négligeable) des variations isotopiques saisonniéres dans les couches superficielles du sol bien corrélées
avec celles des pluies. Le déphasage des signaux dans deux couches successives permet alors une
évaluation de la vitesse d'infiltration superficielle.

EDMUNDS et al (1991) observent également ces variations saisonniéres jusqu'a 35 m dans des
dunes au Sénégal. IIs relient les compositions isotopiques relativement enrichies aux années déficitaires
en pluie et inversement.

ALLISON et al (1984b) remarquent dans le cas des sites les plus arides que l'eau infiltrée est
appauvrie en isotopes lourds par rapport a la composition moyenne des pluies. Ceci s'explique par le fait
que les pluies les plus importantes, et donc les plus propices a une infiltration profonde, sont
généralement les plus appauvries en isotopes lourds (effet de masse, cf. 1.1.1.3).

Des épisodes alternés d'infiltration et d'évaporation peuvent donner naissance a des profils
complexes qui prennent la forme d'une succession de pics isotopiques atténués (YOUSFI et al, 1984).
En zone aride, le lessivage par l'infiltration des pluies de I'eau enrichie de la partie superficielle du sol
peut conduire, s'il y a recharge, a4 des eaux souterraines caractérisées par un enrichissement isotopique
par rapport aux pluies. Mais les faibles pentes des relations linéaires d,1-0180 ne sont pas préservées a
cause du mélange diffusif produit par la "compression" du pic isotopique par l'eau d'infiltration
(BARNES et ALLISON, 1988). En effet les fortes valeurs d'enrichissement isotopique qu'on trouve au
niveau du pic correspondent & de faibles teneurs en eau qui sont largement diluées par la lame d'eau
infiltrante.

En milieu semi-aride, BARNES et ALLISON (1982) mettent en évidence dans des dunes que la
droite §;-8180 des eaux profondes a une pente de valeur égale a 8, c'est a dire caractéristique de pluies
non affectées par I'évaporation, mais qu'elle se situe a droite de la droite locale des précipitations. Ils
expliquent cet effet (appelé "deutérium déficit" ou d.d) par le mélange entre les eaux de pluies et les
eaux superficielles enrichies par évaporation.

Un calcul simple montre que pour un enrichissement constant entre deux épisodes pluvieux
consécutifs et un rapport de mélange constant on obtient bien la droite en question. Ce d.d. est
caractéristique de la localité et un modele conceptuel trés schématique suggére que pour un régime
climatique caractérisé par une fréquence réguliére des épisodes pluvieux, il soit inversement
proportionnel 3 la racine carrée de la recharge.

Cette hypothése a été vérifiée de fagon satisfaisante par des évaluations de la recharge par le bilan du
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chlore (ALLISON et al, 1984b). Cette méthode a priori intéressante pour évaluer les faibles recharges
n'a pas été exploitée (BARNES et ALLISON, 1988).

Conclusion

On constate finalement que certaines hypothéses a la base des formulations analytiques des profils
isotopiques ne sont pas toujours transposables au milieu naturel:

- Les valeurs de I'humidité relative et des compositions isotopiques atmosphériques doivent
souvent étre surestimées pour obtenir des modélisations correctes. Il est possible de mettre ceci sur le
compte de la couche limite atmosphérique qui impose des gradients de concentration de vapeur (densité
et compositions isotopiques) conduisant a des valeurs différentes des paramétres dans l'atmosphére libre
et a l'interface sol-atmosphére.

- Les profils isotopiques profonds sont rarement uniformes, ce qui pose des problémes pour le
choix de la composition de I'eau d'alimentation.

- Les temps caractéristiques d'établissement des profils stationnaires peuvent étre considérables,
ce qui met en doute la validité de certaines évaluations de I'évaporation en régime permanent, surtout
pour les nappes profondes.

- Le facteur de fractionnement a I'équilibre o pourrait étre influencé par les forts potentiels
matriciels qu'on trouve dans les sols secs de type argileux et conduire a des enrichissements réels
différents des enrichissements calculés.

- Le calcul théorique des pentes des droites d'évaporation n'explique pas certaines valeurs trés
faibles souvent rencontrées dans la nature.

Malgré ces limitations, la méthode isotopique a montré son utilité dans le tragage des mouvements
de l'eau de la zone non saturée, en particulier a I'évaporation. Son avantage principal réside dans la
faible variabilité des diffusivités isotopiques avec les teneurs en eau en comparaison de la variation
exponentielle de la conductivité pour l'eau.

BARNES et ALLISON (1988) soulignent que le manque de solutions analytiques plus générales a
leur formulation théorique empéche des vérifications expérimentales globales. Ils ajoutent finalement
qu'un modéle numérique efficace réduirait considérablement l'effort nécessaire pour compléter notre
connaissance du développement des profils isotopiques en conditions naturelles.
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1.2 LE MODELE "MOISE"

Introduction

Le modéle "MOISE" (MOdélisation Isotopique des Sols sous Evaporation), que nous proposons 2
foccasion de cette étude, est un modéle numérique monodimensionnel destiné i résoudre les équations
différentielles qui régissent les mouvements de l'eau et des espéces isotopiques dans les sols en
dessécherent. En ce qui concerne {a partie hydrodynamique, il est basé sur les principes généraux
dégagés par CAMPBELL (1985). La partie isotopique consiste en un couplage des formulations de
BARNES et ALLISON (1983 et 1984) avec les équations hydrodynamiques présentées au chapitre
1.1.2.2.

1.2.1 Formulation du modéle

1.2.1.1 Formulation hydrodynamique
1.2.1.1.1 Hypothéses

- L'atmosphére est caractérisée par son humidité relative h, et sa température T,.

- On considere que les mouvements des fluides se font exclusivement sur un axe (O,z) vertical. On
choisit de prendre l'origine O 4 la surface du sol, z positif vers le bas et z nax profondeur maximale.

- On suppose que la température dans le sol T, est connue dans le temps et dans I'espace, soit par
des mesures, soit 4 partir d'un modéle de propagation d'onde thermique (cf. 3.2.1.2). Ceci nous permet,
torime le soulignent BARNES et ALLISON (1984), de découpler les équations régissant les transferts

d'eau de celles régissant les transferts de chaleur.
1.2.1.1.2 Relations caractéristiques et diffusivités effectives

- On a choisi comme relations potentiel matriciel-teneur en eau WP(8) et conductivité hydrauhque-
teneur en eau k(B) (cf 1.1.2.2, équation 16) des lois polynomiales (LALIBERTE et al, 1966, KLUTE,
1972). Les lois de tyhpe homograpuique sont plus réalistes, en particulier pour des conditions hydriques
proches de la saturation mais elles impliquent un paramétre supp!émentaire (THIERY, 1990).

WD) = a(B-b)*  avec Y s o, O 50y (28)
k(R) = d(B-b)° etk <K (29)
Ve est le poranticl matriciel d'entrée d'air, ¢'ust & dire le potentiz! pour lequel l'eau contzives dhng le

NAra .o . ~ . . : . o " o
POTC e plus ie stV oule B gy st a ten sun o can A saturation ¢ coviante et kogy la e e
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hydraulique & saturation. a, b, ¢ sont des coefficients phénoménologiques propres au sol.

- On définit également a cette occasion le potentiel matriciel atmosphérique équivalent vy, (AHO,
1981). On y associe la teneur en eau résiduelle (ou humidité hygroscopique, cf. 1.1.2.3) 0 rs5 = 0(1a),
avec 1, potentiel matriciel en équilibre avec la vapeur atmosphérique (équation 14) a la température du

sol en surface, Ts:

RT;

e = —Fin(h,) (30)

avec h;, humidité relative atmosphérique ramenée a la température du sol:

b = h, & (T) 31
Y pN(TY) GO

- La diffusivité effective en phase gazeuse dans le milieu poreux DY (cf. 1.1.2.2, équation 17) est
proportionnelle a la diffusivité moléculaire d' (cf. 1.1.1.2). Elle dépend également de facteurs
géométriques propres au milieu poreux.

Les études portant sur D' (PENMAN, 1940; TROEH et al, 1982) dégagent deux facteurs
principaux. La section disponible pour la diffusion, ou porosité ouverte au gaz, peut s'exprimer par la
différence entre la porosité p et la teneur en eau 6. La tortuosité T est le carré du rapport des longueurs
entre la ligne droite et le cheminement réel (HOUPEURT, 1956; PORTER et al, 1960). Pour un sol
sableux, PENMAN (1940) détermine expérimentalement une tortuosité de 0.66 mais dans les sols
argileux a structure plus complexe la tortuosité peut €tre beaucoup plus faible (jusqu'a 0.2-0.1,
BARNES et ALLISON, 1988).

PHILIP (1955) choisit de définir DY de la fagon suivante:

D' = o(p-6)d" (32)

A l'occasion d'un bilan des études portant sur D'/d", TROEH et al (1982) montrent l'imperfection de
cette formulation. En effet le facteur de tortuosité présente des variations avec la teneur en eau. De plus
DY s'annule pour des teneurs en eau inférieures a la porosité, ce qui signifie que la phase gazeuse est
présente, mais sous forme de poches déconnectées, et donc inaptes a la conduction de la vapeur. Les
auteurs envisagent d'autres expressions plus sophistiquées de la relation entre D'/d" et la teneur en eau
mais nous suivrons ici la pratique usuelle en géochimie isotopique qui utilise I'équation 32 de fagon
semble t-il satisfaisante (BARNES et ALLISON, 1988).
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1.2.1.1.3 Flux et conservation de la masse

Les flux que l'on définit ci-aprés sont en fait des densités de flux et s'expriment en kg.m'z.s'l. On
choisit 1 comme variable principale; en effet le potentiel donne de bons résultats pour la modélisation
des sols en desséchement (CAMPBELL, 1985). Le choix du potentiel matriciel comme variable
hydrodynamique principale est approprié a la simulation des sols hétérogénes pour lesquels le potentiel
est une fonction continue de la profondeur, contrairement 4 la teneur en eau. Ce choix posera
néanmoins des problémes pour le calage des résultats du modéle sur les profils de teneur en eau (cf.
2.3.2.1).

- Le flux total d'eau dans le sol f est la somme d'une composante en phase liquide f! et d'une
composante en phase vapeur f'. Ces flux se décomposent respectivement en f Im flux d'eau liquide
matriciel, £'8, flux d'eau liquide gravitaire, f Y8 flux de vapeur massique, et f T flux de vapeur
thermique (cf. 1.1.2.2). Il vient (équations 14, 16, 18 et 32):

fim - —k% (33)

fle=gk (34)
Mh

f¥9=_1(p -e)dvpsi—T—%"’-z— (35)
ap° T

f¥T= —pr(p-06)d'h (36)

JdT oz

Les équations 35 et 36 ne prennent pas en compte l'influence de la thermodépendance du volume
d'air & pression constante (effet sur p) ni celle du facteur de flux massique (PHILIP et DE VRIES,
1957) qui conduit a des déviations généralement inférieures a 6 % (CASS et al, 1984).

Le facteur de rehaussement du flux de vapeur thermique B est introduit (équation 36) pour prendre
en compte les effets supplémentaires associés au gradient thermique mis en évidence par PHILIP et DE
VRIES (1957). Les micro-gradients thermiques (échelle du pore), plus importants que les gradients
macroscopiques, ainsi que des phénomeénes de condensation-évaporation qui permettent un transfert de
vapeur a travers les ménisques liquides, sont a l'origine d'une diffusion accrue de la vapeur dans le
milieu poreux non saturé. Le facteur B dépend essentiellement de la teneur en eau (CASS et al, 1984).
CARY (1966) dans son approche thermodynamique du transport de la vapeur dans les milieux poreux,
introduit également ce facteur B mais en tant que simple coefficient phénoménologique. JURY et
LETEY (1979) reprennent les résultats expérimentaux des nombreuses études concernant ce
phénomeéne et trouvent des valeurs de B comprises entre 0.75 et 3.8 pour une moyenne de 1.83+0.79.

I1s soulignent enfin que le choix d'une valeur de 2 pour B peut étre suffisante pour la prédiction de 7.
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- L'application du principe de conservation de ia masse (équation 19) aux flux définis ci-dessus
(équations 33 a 36) conduit a I'expression différentielle régissant les mouvements de I'eau dans le sol:

a[pO +hp’(p - 6)] ofm ol V8 5T
+ + + +
ot 0z 0z 0z 0z

=0 37

1.2.1.1.4 Conditions aux limites

- Le flux évaporatoire en surface est proportionnel a la différence des densités de vapeur entre la
surface du sol et l'atmosphére (cf. équations 20 et 17 chapitre 1.1.3.1; SHIMOJIMA et al, 1990):
Ep; = (p; —p, )/ r. Si on fait I'hypothése que I'évaporation de I'eau d'un sol saturé et & la température
de I'atmosphére est équivalente a I'évaporation potentielle Ey (cf. 1.1.2.3), on peut exprimer la densité
de flux évaporatoire f ¢ de la fagon suivante (équations 13 et 31; équation 9.14 de CAMPBELL,
1985):

2 (38)

avec h humidité relative en surface du sol. On remarque effectivement que £V = -E; pour les sols
saturés (ou I'humidité relative en surface est trés proche de 1) a la température de l'atmosphére.

- La définition du flux d'eau f ;max s'écoulant a la base du profil de sol (profondeur z ) dépend du
type de condition choisie:

Limite constante: elle permet de simuler en conditions évaporatoires la réalimentation du profil par

une nappe d'eau souterraine:

Yzmax = constante

Limite drainée. elle correspond au cas d'un élément de sol fini autorisé a percoler sans

réalimentation:
Im _ ¢ovO -
fzmax - fz max 0

Limite étanche: elle autorise la simulation d'un profil fini a base étanche:

Im _ plg _ ¢VO —
fzmax_ fzmax_ fzmax =0
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Dans tous les cas le gradient de température a la profondeur z yax st considéré comme nul, ce qui
implique que:

£ =0

Z max
1.2.1.1.5 Bilan massique

- Le bilan massique B (le stock en eau S égale B/zp,y), s'exprime de la fagon suivante:

B= I:max[pe +hp®(p- 6)]. 9z (39)

- Le principe de conservation de la masse (équation 19) impose I'équilibre entre les flux entrant et
sortant et les variations du bilan massique de I'élément de sol considéré:

B

_—_fev+fzm_ax ='0

1.2.1.2 Formulation isotopique
1.2.1.2.1 Hypotheses

- On fait I'hypothése, usuelle en géochimie isotopique, que I'équilibre isotopique entre la phase
liquide et vapeur (équation 2) est assuré quelle que soit la profondeur dans le sol.

THOMA et al (1978) déduisent d'une expérience de diffusion de vapeur enrichie en tritium que la
durée moyenne de I'échange entre la phase vapeur et liquide est de l'ordre de S 107 s. Ce résultat nous
suggére que la "cinétique" de la mise a I'équilibre est trés rapide et peut donc étre considérée comme
instantanée dans le cadre de nos considérations.

Des profils isotopiques simultanés ('*0) en phase vapeur et liquide dans des sols sableux montrent
que 'hypothése de I'équilibre isotopique est valable pour des humidités relatives proches de 1. Pour les
valeurs plus faibles de h (zone superficielle du sol), I'effet perturbateur du fractionnement cinétique
empéche de vérifier la réalité de I'équilibre (ALLISON et al, 1987; COLIN-KACZALA, 1986).
L'expérience de COLIN-KACZALA (1986) en milieu clos suggére que I'équilibre isotopique ne dépend
pas de lhumidité relative dans le cas d'un sable. Néanmoins, il semblerait que le facteur de
fractionnement a I'équilibre o130 soit réduit (d'environ 20 %) pour un échantillon de craie, effet mis sur
le compte du fort potentiel matriciel, sans qu'il apparaisse de relation entre a et h (cf. 1.1.3.5.1).
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Figure 1.9: Influence théorique de l'humidité relative sur la valeur des facteurs de
fractionnement a I'équilibre (d'aprés STEWART, 1972).

STEWART (1972) envisage de fagon théorique l'influence du potentiel matriciel Y sur o a travers
I'expression thermodynamique de I'équilibre liquide-vapeur (cf. 1.1.2.1, équation 14):

[(VI -V)W]
ap)=ael RT (41)

avec v et v volumes molaires de l'eau pure et de l'espéce isotopique (v(‘H;!°0) = 18.0991,
v('H2H'®0) = 18.1290 et v('H,'20) = 18.0724 10 m>.mol! 4 30 °C; IAEA, 1981). La figure 1.9 nous
montre l'importance de cet effet a 30 °C pour les deux variétés isotopiques en fonction de 'humidité
relative (en équilibre avec le potentiel matriciel). Le facteur de fractionnement a I'équilibre augmente
pour '20 lorsque I'humidité relative diminue et inversement pour 2H. L'effet est d'amplitude équivalente
pour les deux espéces isotopiques et reste relativement modéré: 1 %o pour une humidité relative
moyenne de 0.5-0.6 (soit un potentiel d'environ -80000 J.kg™!).

On considérera finalement que l'équation 2 d'équilibre liquide-vapeur reste toujours valable.
L'influence éventuelle du potentiel matriciel se fera & travers o. Comme le rapport isotopique R (phase
vapeur) peut toujours étre exprimé selon R! (phase liquide), on choisit R! comme variable principale.

1.2.1.2.2 Diffusivités effectives

Les diffusivités isotopiques effectives D} et D] (équations 25 et 26) sont proportionnelles aux

diffusivités moléculaires dI1 et df (cf 1.1.1.2). L'influence du milieu poreux sur les transferts

hydrodynamiques se fait sentir de la méme fagon pour I'eau pure et pour les espéces isotopiques.
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- La diffusivité isotopique effective en phase gazeuse D|' s'exprime alors (équation 32):

D/ =(p-6)d; (42)

- L'influence du milieu poreux sur la diffusivité isotopique effective en phase liquide se compose de
la tortuosité et de la section disponible a la diffusion (cf. 1.2.1.1.2). Comme il est d'usage en géochimie
isotopique (MUNNICH et al, 1980; BARNES et ALLISON, 1988), on choisit la formulation suivante:

D; =184, (43)

Comme pour DY, la tortuosité dépend de la teneur en eau. Dans les sols les plus secs, la continuité de
la phase liquide disparait ce qui entraine des valeurs quasiment nulles de D' pour des teneurs en eau non
nulles. L'équation 43 est donc relativement grossiére mais il semble qu'elle donne de bons résultats
(BARNES et ALLISON, 1988).

1.2.1.2.3 Flux et conservation de la masse

- Les densités de flux isotopiques (kg.m2.s™!) se déduisent des équations 25 et 26 introduites par
BARNES et ALLISON (1984) (cf. 1.1.3.3.2), des équations 33 a 36 régissant les mouvements de I'eau
pure, des équations 42 et 43 exprimant les diffusivités effectives et de I'équation 2 exprimant I'équilibre

isotopique. On distingue les flux d'entrainement en phase liquide, f im et f 'Ig, les flux de diffusion dans

l'air, £ }’e et f }’T, et les flux de diffusion moléculaire des variétés isotopiques, f ]Id et f }’d.

fim = flm gl (44)
f8=fleR! (45)
oR!
fld = _edlp T~ 46
I Tod;p Py (46)
v
[d—i}f“’.R'
fve — d
wol J (47)
[0 ]
[?TI:]P’T.RI
fil=x 2 (48)
[0 ]
oR!
w_ om0
f£yd=- (49)
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On néglige ici l'influence de la température sur a dans I'équation 49. En effet, on montre que

oR"/9z = a(Rl /a)/dz = aR!/az+ A(9T/9z). Le coefficient A présente des valeurs trés faibles
(environ 10°® pour 120 et 10”7 pour H) qui rendent le deuxiéme terme tout 4 fait négligeable devant les
variations de R! dans les conditions habituellement rencontrées dans la nature.

-On obtient finalement l'expression différentielle qui traduit I'évolution des compositions
isotopiques en appliquant le principe de conservation de la masse (équations 2, 27 et 37) aux flux
isotopiques (équations 44 a 49):

hp*(P-8) | o1
3| | po+ " |
[[p — ofim  offt ofid off® offT of)
+ + + + + +

Jat 0z 0z oz 0z 0z 0z

-0 (50)

1.2.1.2.4 Conditions aux limites

- Le flux évaporatoire isotopique entre la surface du sol et I'atmosphére est proportionnel a la
différence des concentrations en espéces isotopiques (cf équations 21 et 18 chapitre 1.1.3.1;

SHIMOJIMA et al, 1990): E;p; = (p‘;Ri/ a-p,R})/ 1. On en déduit, avec I'équation 38 exprimant le

flux évaporatoire d'eau pure ' et l'expression du facteur de fractionnement cinétique ok (équations 22
et 24):

l
bR

£ =_E, | — a 51
1 % dV l_ha ( )

Le développement de la couche séche superficielle qui se produit a l'occasion du desséchement des
sols ajoute aux résistances atmosphériques les termes supplémentaires rs et rjs qui traduisent la
résistance a la diffusion du "mulch" (cf. 1.1.3.3.1). L'évolution des valeurs des pentes isotopiques en
zone de diffusion liquide selon I'épaisseur du "mulch" (cf. 1.1.3.3.3) ou le degré de saturation du sol en
surface (cf. 1.1.3.4.2 et 1.1.3.5.2) est a relier directement avec le fractionnement cinétique oK a travers
le paramétre n (cf. 1.1.3.1, équation 24). Considérer l'influence de la résistance du "muich" aux
transferts revient a choisir une valeur appropriée de n qui confond l'effet des différentes résistances sur
OK a travers I'équation 24.

Un sol saturé sous évaporation a un "mulch" inexistant. Dans ce cas, les transferts sont régis par
l'atmosphére et le paramétre n = n, a la méme signification que pour I'évaporation des surfaces d'eau
libre. Lors du desséchement de ce sol, la couche de diffusion vapeur se développe progressivement au
fur et a mesure de l'ouverture de la porosité aux transferts en phase gazeuse. Le paramétre n = ng que



60

I'on peut associer 4 un "mulch" évolué traduit la prédominance de la composante diffusive moléculaire
dans la résistance totale au transfert. Au cours du desséchement en conditions non turbulentes, les
valeurs du paramétre n évolueront finalement den, # 0.5 ang # 1.

On suggére ici, pour simuler I'évolution du paramétre n, de considérer la teneur en eau en surface 0 g

comme critére de développement de la couche séche superficielle.

7_pente de la droite 2H-180

T -0- BOUJAMLAOUI -0- MATHIEU 7
6....

1 date en j
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Figure 1.10: Evolution des pentes des droites &p-9130 au cours du temps lors du

desséchement de colonnes de sol selon la teneur en eau en surface (notre
expérimentation; d'aprés BOUJAMLAOUI et al, 1991).

La figure 1.10 montre la relation entre les valeurs de la pente de la relation §;5-8130 et 0 s pour les
expériences d'évaporation sur colonnes réalisées par BOUJAMLAOQUI et al (1991) et a l'occasion de
notre étude (cf. chapitre 2, figure 2.16). On voit qu'a I'exception du profil isotopique a la date 7 jours de
BOUJAMLAOUI (pour lequel on ne dispose que d'une seule valeur en surface montrant un
enrichissement isotopique) la pente de la relation 8;-8180 décroit de fagon relativement monotone en
rapport avec la teneur en eau en surface (figure 1.8). Les formulations théoriques des pentes isotopiques
(BARNES et ALLISON, 1983 et 1984) en régime permanent montrent également une diminution
progressive de la pente quand n varie de n, a n;.

On propose finalement I'expression suivante pour le paramétre n, en relation avec la teneur en eau en
surface 0 g:

i [9_6_] +(1 _ _e___e__] 52)

6sat - erés

On vérifie que pour un sol saturé (8 s = 8 ) le paramétre n vaut n,, ce qui est caractéristique d'un
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transfert régi par I'atmosphére. De méme pour un sol dont la teneur en eau en surface a atteint son
minimum (8 s = 0 ) en équilibre avec 'atmosphére (cf. 1.1.1.2) le paramétre n vaut ng, ce qui traduit
un transfert dominé par la résistance du "mulch".

Cette approche, qui combine la résistance atmosphérique a celle du "mulch"; est comparable a celle
employée par ALLISON et al (1983) pour calculer les pentes isotopiques de leur expérience
d'évaporation a travers des lits de sphéres (figure 1.7). Les auteurs emploient I'épaisseur de la couche de
sphéres comme critére de calcul du fractionnement cinétique. Notre critére pour les sols, 0 5, a été
choisi de fagon empirique. En effet, il semble trés difficile dans notre cadre théorique de déterminer
l'importance respective des résistances aux transferts a travers le sol et I'atmosphére en fonction du
développement de la couche seche.

- Le flux isotopique f'1 zmax a travers la base du profil de sol dépend du type de limite (cf. 1.2.1.1.4):

. . ) [ _
Limite constante: Rzrlrlax = constante

vd
fI,z max

=fd =0

Limite drainée ou étanche: Izmax

vT

Z max

Izmax> " Izmax’> ~ [;zmax

Les flux isotopiques liés aux flux d'eau pure, f et f (équations 44, 45,

47, 48), se déduisent implicitement de la définition de £ £l £¥8 o £YT  selon la limite

Zmax’ =~ zZmax’ = Zmax Z max

choisie (cf. 1.2.1.1.4).
1.2.1.2.5 Bilan massique

- Le bilan massique isotopique B; (le stock en isotopes S; = Bl/znax) vaut (équations 2, 39 et 50):

B = J'Oz'““[pe +PP—S$—'9—)}R' oz (53)

- Le principe de conservation de la masse appliqué aux variétés isotopiques sur I'élément de sol
s'exprime (équation 40):

By

at _f?v + 1] 2max =0 ’ (54)
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1.2.1.3 Discrétisation et principe de résolution
1.2.1.3.1 L'espace et le temps
- La figure 1.11 illustre le principe de discrétisation spatiale que nous avons adopté.

Les variables principales hydro-
dynamique j; et isotopique R : soot
définies a chaque profondeur z; avec
z9 = 0 en surface et z, = z pmax pro-

fondeur maximale. La température Fov, frY
T; suit également ce principe. Les P TV SR P
gradients de ces variables qui per- l,-—’o,. ‘1.0 b i
mettent de déterminer les flux o [N !
V2 , Iz T ¢2,! R3
d'échange f; et fi; sont calculés entre Lia 5102 s0L
les couches i et i+1. ——l ~
L'atmosphere libre est caractéri- xﬂ
sée par son humidité relative h, et la . Lonmas fainea Gos RIS
composition isotopique de la vapeur o l*"-u frnos b R
. . far f1.n
d'eau R} Les flux évaporatoires f " ot l __________ Goerr Ries
et f{° sont déterminés par les
différences de concentration en eau Figure 1.11: Principe de discrétisation spatiale du modele,

et en espéces isotopiques entre l'at- variables principales et flux.

mosphére et la surface
i=0).

Une tranche supplémentaire a la base du profil (i =n+1) permet de définir le type de condition
hydrodynamique a la profondeur z pax.

- La discrétisation temporelle est caractérisée par le pas de temps At. La date du début du pas de

temps est notée par IndiceJ et 1a fin par i+

- On suppose connues a t = 0 et quel que soit i les valeurs des variables principales w? et R?. La

température TJi est un parametre indépendant qui est connu quelle que soit la date ou la profondeur (cf.

1.2.1.1.1).
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1.2.1.3.2 Formulation

Le calcul, par exemple, du flux de diffusion moléculaire isotopique en phase liquide

f lld = -10 di .9R' / 8z entre deux dates successives j et j+1 impose le choix d'une valeur appropriée des

paramétres 0 et T (car d% est thermodépendant) qui varient au cours du temps. Cette valeur, par
exemple 0, est comprise entre 67 au début du pas de temps et 6 13 1a fin du pas de temps. On a choisi
de prendre ces variables a la fin du pas de temps, soit ici 6 *1 Ce schéma implicite de calcul ("backward
difference" chez les Anglo-saxons) nous assure une stabilité optimale au détriment peut-étre de la
précision. On omettra dorénavant de noter l'indice de temps i+l pour alléger I'écriture des équations.

- Les flux définis aux chapitres 1.2.1.1.3 et 1.2.1.2.3 (équations 33 a 36 et 44 a 49) s'expriment
selon le mode de discrétisation choisi:

f}m - _Ki (¢i+l _wl) (55)
Zi, —Zi
£ =gk (56)
fve = —T; . _e d l wH-l wl 57
1 l(pl l) pl RT ZI+1 ( )
op; T
£YT = —Bimi(p; - 0;)d! by 2P Timt =i 58
i Biti(pi - 6i) ST 2 - 2, (58)
£} = fi"R (59)
1 1 1
ffi =R, (60)
R! _R!
£ = -7i6;d} ;p ——1 (61)
T zi -2
dV
Gl
I T/ — (62)
Li o
1
dV
Bl
A N (63)
Li
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R! -R!
. Tpi=8) dy; hp; 7;1 .
fV - - 1+l 1 (64)
1

Les forts gradients de potentiel matriciel que l'on peut trouver dans les sols en desséchement
conduisent & définir une conductivité hydraulique moyenne (moyenne géométrique pondérée; THIERY,
1990) pour le calcul de f'™:

[ Zj —Zj ] [Zi+l‘zi }
Ki = ki Zi, —Zig k Ziy1 — 24 (65)

e Y

- Le principe de conservation de la masse (équations 37 et 50) devient:

. _plm Im 1g Ig vO vo vl vl
Fio=fi ) -f +f2 -+ 85 -7 +f,5 -f] -

. (66)

. . Az
{01 (01— 63) + i (pis — 6) ~ h (ps - eli)]}—“zAt

=0

F =fi0, -0 +f8  —ff+f]

1d vl vl vT vT vd vd
Li-1 Li-1 ~ Li-1~ fr; + i - fI,i +f1i1 - fI,i +f -f;

Li-1 Li-1 Li-1 A

(67)

(p: —6:YR! —hi(p; -~ )RS
h;(pi -8;)R; ‘hi (pi -6;)R; Zisl = Zi] _ 0

1 iplLj
= pi(eiRi—GJiRiJ)+pis o 2 AL

La formulation choisie pour ['épaisseur de la tranche considérée dans le bilan,
(241 —2j_1)/ 2 = 2j,, - 2;_y, , nous permet de prendre en compte un pas d'espace variable.

On néglige dans ces deux demiéres expressions l'influence des variations temporelles de la
température sur p, p° et a. L'effet de ces variations sur p et a est faible et p°, qui montre une forte
thermodépendance, est associé au terme vapeur minoritaire (d'un ordre de grandeur d'environ 10~) sur
le stock d'eau. Cette hypothése impose néanmoins de choisir un pas de temps adapté a la variation
temporelle de la température pour minimiser l'erreur qu'elle est susceptible d'introduire.
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- Les conditions aux limites en surface du sol (équations 38 et 51) et a la base du profil (condition
cal = 1, 2 ou 3) s'expriment de la fagon suivante (cf. 1.2.1.1.4 et 1.2.1.2.4):

hg -h
z=zg f%=-Ep 10 - a (68)
= la
hORl [
d‘II n 0 _ haRZ
— ag
f?" =-Ep d—v T_h. (69)

Le paramétre n est donné par l'équation 52 avec 0 s = 89, 0 sat €t 0 145 étant définis chapitre 1.2.1.1.2.

Z=Z max cal = 1, limite constante: p+] = constante
R!

n+l

fT=0

= constante

cal = 2, limite drainée: ™ =0

f¥9=0
£77=0
£15 =0
£l =0

cal = 3, limite étanche: f,=0
fI,n =0

1.2.1.3.3 Principe de résolution

Le principe de résolution des équations hydrodynamiques consiste a déterminer les valeurs de ;,
variable principale, a la fin du pas de temps. Pour cela il faut résoudre le systéme des F; = 0 (équation
66) pour i =0 a n, soit n+1 équations. Les conditions aux limites s'expriment pour la surface dans Fy, ou
les flux fi.; sont remplacés par le flux évaporatoire ', et en bas de profil dans F, ou les flux f;, sont
définis selon le type de limite.

Le systéme des F; est non linéaire en ¢;. Nous avons choisi la méthode de résolution itérative de
Newton-Raphson basée sur le développement en série de Taylor de chacune des n+1 équations.

On calcule les dérivées partielles oF; / o j, sachant que 6, h, k et K sont des fonctions de ¢ (on

omet volontairement de développer ici ces expressions compliquées qu'on pourra néanmoins retrouver
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dans le logiciel, cf. annexe 1.2). Les seuls termes non nuls sont F; / op;_;, oF; / op; et oF; / op;,;. Le

systéme itératif s'écrit:

oK JF,
- = 0 0 Wo*! -y -Fo
o G
oF; dF, oF,
i W 21 =1 0 O wf"’l - U)f -F
Yo CAUB Y2
JoF JoF 0
0 2 2 13 PP+ P F,
CAUS 2 3
oF, _ dF,_ oF,_
n-2 n-2 n-2 0 wﬁt; _wlr:_z "Fn-2
‘N’n-3 a‘lr'n—Z a"pﬂ-l
JF, _ dF, . oF, .
O 0 n-l n-1 n-1 wﬁtll _wﬁ-l 'Fn-l
a"1|r‘n—2 a‘Pn-l a'-Pn
oF, dF,
0 0 n n 11,f:+1 _ wi’ "Fn
a‘l’n-l a‘l’n

Les g’ représentent les potentiels de l'itération P alors que les y"*! sont les nouveaux potentiels a la
fin de litération ™*!. La matrice des dérivées partielles est tridiagonale ce qui permet l'usage d'un
algorithme simple pour résoudre le systéme. Le calcul est répété jusqu'a ce que les résidus (Fj, pour i =

0 a n) soient trés petits et finalement on obtient les potentiels a la fin du pas de temps wij”.

La résolution des équations isotopiques Fr; = 0 est plus simple. En effet, une fois les wij“ connus, le

1,j+1

systeme est linéaire en R;”"" et la matrice tridiagonale:

Fii= AR + BRMY 4RI 4D, =0

avec A, B;, C; et D; coefficients (non développés ici, cf. logiciel annexe 1.2). Comme pour le
systeme hydrodynamique les conditions aux limites sont appliquées sur Fig et F 1 zmax. Le systéme se
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résout aisément, ce qui nous donne les compositions isotopiques a la fin du pas de temps R:’”l,

La comparaison des variations de bilan de I'élément de sol pendant At avec les flux en surface et

en bas de profil permet de vérifier qu'il ne se crée ni se détruit d'eau (équations 39, 40, 53, 54):

a1z zi
B = 30 ol 6] +hfpt)pi o) | 0L
Bi*! —BJ

o £ +f, max =0 (70)

. o hipM(p -0 | iz -z
J_ \VAmaxyojaj ili 1Y) Lj Zi+l — Zi-1
B; - 20 [pi e . R; 2
B! - BJ
I I ev
———f7 +f =0 71
At 1 I,z max ( )
Le programme "MOISE" a été écrit en FORTRAN 77 (ISO 1539-1980) sur un ordinateur VAX du
BRGM. On trouvera développés a 'annexe 1.2 les aspects concernant la programmation du modéle

ainsi que le texte du programme (version utilisée pour la simulation de I'expérience sur colonnes, cf.
2.3).

1.2.2 Validation du modéle

1.2.2.1 Influence qualitative des parameétres
1.2.2.1.1 Introduction

L'étude qualitative de l'influence de chaque parameétre, toutes choses égales par ailleurs, sur les
résultats d'une simulation permet d'examiner dans le détail la cohérence de nombreux éléments de la
formulation. Un apergu semi-quantitatif de cette influence sera utile afin de réaliser un calage du modele
sur des données expérimentales ou naturelles.

C'est pourquoi on a choisi pour ces tests de variation une version du programme dimensionnée pour
l'expérience réalisée sur colonnes (cf. 2.3), c'est a dire en conditions hydriques transitoires (limite
drainée sans réalimentation) quasi isothermes (faibles variations de la température dans ce cas). On
considérera les résultats aux dates t ; a t 5, dates de prélévements de nos colonnes (respectivement 11,
42,92, 162 et 253 jours).
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Les paramétres étudiés ici (tableau 1.1) sont la porosité p, la tortuosité <, la teneur en eau initiale du
profil 6°, I'évaporation potentielle E,, le paramétre n, la composition isotopique de la vapeur

atmosphérique 61v80,a et 6§H a» le type de limite de bas de profil (cal = 1:constante, cal = 2:drainée), la

composition isotopique initiale de I'eau du sol égH, I'humidité relative atmosphérique h, et enfin la

température de I'atmospheére et du sol T, = T; qui agit a travers les grandeurs thermodépendantes.

L'étude de l'influence des relations y(0) et k(B) ne peut se faire sur leurs coefficients (équations 28 et
29) qui sont largement interdépendants. Seules des mesures ou hypothéses sur les valeurs ponctuelles
de couples (¥,0) ou (k,0) peuvent permettre de telles investigations & travers les relations ajustées. On
ne présente donc pas ici cet aspect, qui prend par contre toute son importance lors de I'opération de
calage du modele sur des données expérimentales ou naturelies.

1.2.2.1.2 Critéres hydrodynamiques

- Transition E;/E,: La transition entre le premier et le second stade évaporatoire (ou durée de E)

est caractérisée (en conditions évaporatoires constantes) par la diminution brutale du flux évaporatoire
consécutive au desséchement de la surface du sol (cf. 1.1.2.3). Cette transition se situe dans notre cas
entre les dates t ; et t 3 (figure 2.8).

On vérifie que la durée du premier stade évaporatoire diminue quand la teneur en eau initiale 6° est
plus faible, la surface du sol se desséchant plus vite. Un accroissement de I'évaporation potentielie E,
agit de fagon identique. Les autres paramétres étudiés ont une influence négligeable. Ajoutons
finalement que I'élément dominant pour la transition E{/E; réside dans les propriétés hydrodynamiques

de la matrice poreuse.

- Flux évaporatoire cumulé: Le flux évaporatoire f €' est proportionnel a E;, durant le premier stade

évaporatoire (t | et t 5 ici) car la teneur en eau est encore élevée en surface et 'humidité relative de
l'atmosphére du sol peu différente de 1 (équation 38). On vérifie bien en effet que Zf<' at et t;
augmente quand E; augmente, cet effet se maintenant aux dates t 3, t 4 et t 5. On remarque également
une influence de la teneur en eau dont une diminution conduit a une transition E{/E; plus précoce.

Le deuxiéme stade évaporatoire est plus largement sous la dépendance des propriétés de la matrice
poreuse. On remarque qu'un accroissement de la porosité p ou de la tortuosité T augmente f ', et donc
=f¢, par lintermédiaire du coefficient effectif de diffusion en phase gazeuse (équation 32) qui agit
directement sur le flux de vapeur massique (équation 35). L'influence de ces parameétres sur le flux
évaporatoire reste modérée. Une diminution de la teneur en eau initiale diminue Zf ¥ car il y a moins
d'eau disponible pour l'évaporation et le sol plus sec atteint plus rapidement l'effet limitant de la
réalimentation de la couche superficielle (cf. 1.1.2.3).

Une humidité relative atmosphérique plus faible contribue a accentuer le desséchement en surface
(équation 30) et donc sur tout le profil, ce que l'on vérifie bien ici. L'influence de la température se fait
de fagon complexe a travers les nombreux paramétres thermodépendants. Néanmoins, de fagon
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PARAMETRE e° 10° 831, 81 8 =T,

o T 10°E; n 2Ha Y180 cal 2H hy Ta=T;j
valeur de base 05 067 042 15 1 -112 -15 2 -65 045 19
valeur test 06 04 039 2 0.5 -130 -17 1 -53 035 22 | (1)
RESULTATS
transition E/E; - -- 3
> t1 ++ 1

15) - + 1
t3| +e -€ - +g +g -€ 2
t4| +e -€ - +e +e +g  +e 2
ts| +e -€ -- +g + +€ +g 2
Zfomax ts -- 2
4180 pic t1 +e +e - - - +H - 4
th| +e -€ - -- - +H 2
t3| +e& - - - ++ 2
t4| +e -€ - - ++ 2
ts| +e€ -€ -- - + ++ 2
largeur du pic  t; -- - - .01
t2 - - + +e | .01
t3| +e - - + +e | .01
t4 + -— +¢ +¢ - +¢ + + .02
ts + - - - - + + .02
profondeur pic t5| +¢€ -+ - +e  +e | .01
pente &-8130 t1 + - +e -€ -€ 4
"zone liquide” t; ++ - +g -€ 4
t3 ++ - + -€ -€ 4
t4 + -- +e - -€ -€ 4
ts +g -- +g - -€ -€ 4
"zone vapeur" ;s - ¢ e  ++ 2

(1) CRITERES DE VARIATION (en j pour la date de transition E;/E;, en kg.m'2 pour les flux
cumulés, en &80 %o pour les compositions isotopiques et en m pour la largeur et la profondeur du pic)

++/ -- : résultat du test supérieur/inférieur a celui du test de base, écart absolu supérieur ou égal a la

valeur du critére.

+/-

moitié de la valeur du critére.

+¢ / -€ : résultat du test supérieur/inférieur a celui du test de base, écart absolu inférieur a la moitié de
la valeur du critére.

Tableau 1.1: Influence respective de divers paramétres sur les résultats du modéle.

: résultat du test supérieur/inférieur a celui du test de base, écart absolu supérieur ou égal a la
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générale, un accroissement de la température contribue globalement a augmenter le flux évaporatoire.
La présence d'une source de réalimentation a la base peut conduire le profil a un état stationnaire.
Dans ce cas f¢ tend vers une valeur constante égale au flux de réalimentation. En conditions
transitoires £ diminue de fagon monotone jusqu'a s'annuler dans une situation de desséchement
extréme. On remarque bien ici que dans le cas d'une réalimentation (cal = 1) Zf " continue a augmenter

(taetts).

- Flux 4 z ma«: Dans notre cas (cal = 2, soit une limite de bas de profil drainée) Zf ;;ax est composé
du seul flux liquide gravitaire f g (équation 34). On constate qu'une teneur en eau initiale plus faible
diminue ce flux, en effet la conductivité hydraulique k diminue rapidement avec la teneur en eau. Les
autres paramétres n'ont aucune influence sur ce critére.

1.2.2.1.3 Critéres isotopiques

L'interprétation qualitative des résultats isotopiques nous conduit a établir un paralléle entre nos
résultats et la théorie.

La théorie en régime transitoire (WALKER et al, 1988, BARNES et WALKER, 1989) est
inutilisable dans cette optique par manque de solutions analytiques. On fera alors I'hypothése que la
théorie en régime permanent (BARNES et ALLISON, 1983 et 1984) convient a notre étude qualitative
pour des durées d'évaporation importante, ce qui exclue évidemment le premier stade évaporatoire.
MUNNICH et al (1980) suggérent a cet égard que le flux évaporatoire évolue peu passé un certain
délai et que les profils isotopiques peuvent étre considérés en régime "quasi permanent". Les travaux de
BARNES et WALKER (1989) nous montrent les limites du paralléle établi entre le régime permanent et
le régime transitoire (cf. 1.1.3.4.1).

- Amplitude du pic '30: L'amplitude du pic est définie comme la teneur isotopique maximale au front

évaporatoire. Les équations 5 et 18 de BARNES et ALLISON (1983) nous en donnent une expression
théorique. L'enrichissement isotopique a I'évaporation dépend directement des paramétres ayant une
influence sur les fractionnements a I'équilibre et cinétique, c'est a dire a, hy, aK et les compositions
isotopiques de la vapeur atmosphérique et de I'eau d'alimentation.

Une augmentation de la composition isotopique de l'eau profonde du profil ou de la vapeur
atmosphérique, une diminution de I'humidité relative atmosphérique, un paramétre n qui tend vers 1 (ak
augmente) ou une diminution de la température (qui joue a travers a) accroissent l'amplitude du pic
isotopique. Les résultats de nos tests vérifient bien ces variations. On remarquera d'ailleurs que h,, n et

dans une moindre mesure 8 sont les plus influents.

Les parameétres en relation avec les diffusivités, p, T et 8 ont peu d'effet sur I'amplitude du pic. Une
augmentation de la porosité, qui contribue a accroitre sélectivement le flux de vapeur, augmente
légérement le fractionnement cinétique et donc l'enrichissement isotopique total.
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- Largeur du pic '®0: La largeur du pic est définie comme la profondeur ou la composition

isotopique atteint une valeur donnée qui représente ici environ le tiers (le quart pour ti) de
l'enrichissement global (entre le pic et I'eau profonde de composition 6?8 ). L'étalement du pic est le
résultat des effets conjugués de I'enrichissement isotopique superficiel et de la diffusion en phase liquide
et vapeur.

L'influence du paramétre n, de 8, et de h, sur la largeur du pic est une conséquence indirecte de leur

influence sur I'enrichissement superficiel. Dans ce cas une augmentation de l'enrichissement induit un pic
plus large.

Les parameétres p, T, et 6 ainsi que la température, par l'intermédiaire des coefficients de diffusion
(figure 1.1-b), contrélent les diffusivités isotopiques et ont une influence directe sur I'étalement du pic
(équations 42 et 43). Nos tests montrent un comportement cohérent de ces paramétres.

- Profondeur du_pic '0: L'équation 13 de BARNES et ALLISON (1983) nous donne une
expression de la profondeur du pic en régime permanent.

Cette profondeur s'accroit a l'occasion d'une diminution de h, ou de 8 ou d'une augmentation de T ou

p. La température agit par l'intermédiaire des densités p et p° et des coefficients de diffusion d" et d

thermodépendants. Une augmentation de la température contribue finalement a accroitre la profondeur
du pic. Ce comportement qualitatif est tout a fait vérifié par nos tests, les autres paramétres ayant une
influence négligeable.

- Pentes des droites isotopiques: On vérifie les valeurs des pentes calculées pour nos tests de

variation grace aux formulations développées pour les "zones liquide" et "vapeur" (cf. 1.1.3.5.2) par

BARNES et ALLISON (1983 et 1984).
On constate de prime abord que les paramétres pris en compte dans ces formulations, en particulier

celle de 1983, soit n, 6;’ , 60, h, et T, (3 travers a thermodépendant) sont les seuls ayant une influence

significative sur les valeurs des pentes isotopiques. Les variations déduites de nos tests pour ces
parameétres sont qualitativement identiques a celles déduites des formulations.

Le paramétre n ne satisfait pas totalement a ce constat général. En effet, son influence sur les pentes
isotopiques en "zone liquide” pour nos tests de t1 a t3 est relativement importante et de méme
amplitude que celle déduite des formulations théoriques mais elle décroit 4 t 4 et t 5. De plus l'effet de n
sur la pente en "zone vapeur” est faible pour nos tests et se fait de fagon inverse par rapport aux
formulations de BARNES et ALLISON (1983) et BARNES et ALLISON (1984) qui montrent
respectivement une forte et une faible influence de n.

Il faut souligner a cette occasion que les formulations théoriques de BARNES et ALLISON
supposent deux couches indépendantes dans le sol, I'une superficielle de transferts en phase vapeur
uniquement et 'autre sous-jacente de transferts en phase liquide (cf. 1.1.3.3.1). Notre modéle ne fait pas
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cette discrimination et nous permet d'envisager une influence des transferts en phase liquide dans la
zone superficielle et inversement, d'autant plus que le sol considéré ici est argileux (alors que BARNES
et ALLISON soulignent que leurs hypothéses sont valides pour les sols sableux).

De plus nous nous sommes placés en régime transitoire et il est clair que I'évolution du profil
isotopique durant E; contribue aux compositions calculées durant E;. On remarquera a cet égard que le
test sur le type de condition en bas de profil "cal" qui nous rapproche du régime permanent présente une
valeur accrue de la pente vapeur a t 5, ce qui souligne l'influence du régime hydrique et donc a notre
avis les limites des comparaisons entre nos tests en régime transitoire et la théorie en régime permanent.

1.2.2.2 Validation hydrodynamique

On s'est basé pour la validation hydrodynamique de "MOISE" sur la méthode utilisée par
REYNOLDS et WALKER (1984) pour leur modéle d'évaporation a partir de colonnes de sol.

Les auteurs considérent un sol uniforme, isotherme, fini et sans réalimentation placé sous des
conditions d'évaporation potentielle constantes. Ils vérifient successivement linfluence de Ia
discrétisation spatiale sur le flux évaporatoire et les profils de teneur en eau puis les relations =f & vs
Jt (cf 1.1.2.3) et enfin le contréle du bilan de masse.

1.2.2.2.1 Le sol

Le sol considéré par REYNOLDS et WALKER est le "Yolo light clay" utilisé par PHILIP (1957)
dans leur étude théorique de I'évaporation & partir des sols nus. Ce sol, placé dans des conditions
évaporatoires appropriées (tableau 1.2), produit un gradient important de teneur en eau prés de la

surface et permet donc un test précis de I'influence de la discrétisation spatiale.

La figure 1.12 représente les courbes des relations (0) et k(8) données par la figure 1 de PHILIP
(1957) ainsi que l'ajustement de nos fonctions (équations 28 et 29). L'ajustement se fait par régression
linéaire (méthode des axes majeurs) sur les couples (In(),In(8-b)) et (In(k),In(6-b)) en optimisant la

valeur de b (ici 0) par maximisation des coefficients de corrélation. On obtient ainsi:

w(8) = -0.093120 4396 g4 =05 Ve =-1.84
k() = 0.0055876 8984 Kk o =1.1107



73

~psi Jkg-1 k kgsm-3
§ Courbes le-5
\ — PHILIP, 1957 --- Ajustement

1e6

1e5

led

1e3

le2

lel

1e0

18“1|l|m]r!l||1|vr]T1Ir]lvll||vll[ll|||llvr|l|r||||ll|10—12
0 005 0.1 0.15 02 025 03 035 04 045 05
theta

Figure 1.12: Relations {)(8) et k(8) pour le "Yolo light clay" (PHILIP, 1957) et ajustement
des fonctions empiriques.

La figure 2 de PHILIP (1957) nous montre I'évolution des diffusivités en phase vapeur et liquide. Le
rapprochement entre la diffusivité vapeur définie par PHILIP (1957) avec notre propre définition
(équations 18 et 32) nous permet de déterminer des valeurs de p et T compatibles avec ces données, soit
p=0.55ett=0.49.

1.2.2.2.2 Les tests de discrétisation

Les tests 1 a 5 constituent I'analyse de discrétisation. Le tableau 1.2 nous montre les valeurs des
parameétres utilisés dans les différents tests.

Ne Az cal At 10°Ey | Zmax ha 6°
testfA B C D1 2 3[At Av2(74 22(05.1 2|.51 26|.1 2 4
Discrétisation | 1 [X X X X X X X X X X
21X X X X X X X X X X
3 (X X X|x X X X X X
4 |1X X X X X| x X X X X
S [x X X X X X X X
Relation E-vt 6 |x X X X XX X|x X
7 |x X X X X X XX X

Tableau 1.2: Parameétres utilisés pour les tests de validation hydrodynamique du modéle.
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Pour étudier l'influence de la discrétisation spatiale, on définit les 4 découpages suivants pour le sol:

A: blocl: Az/zp, =1/50 nb de tranches= 5

bloc2: Az/zgye =1/20 nb de tranches= 8

bloc 3: Az/zgyey =1/10 nb de tranches= 5
total= 18
B: 1bloc: Az/zpe =1/40 nb de tranches= 40
C: 1bloc: Az/zge =1/20 nb de tranches= 20
D: 1bloc: Az/zpe =1/10 nb de tranches= 10

Seul le découpage A est a pas variable (resserré en surface) alors que B, C et D sont a pas constant
avec un nombre de tranches variable.

Les tests 1 et 2 prennent en compte des valeurs différentes de E; dans le cas d'une limite de bas de
profil drainée (comme REYNOLDS et WALKER) alors que les tests 3 et 4 étendent ces considérations
aux limites constantes et étanches (tableau 1.2).

La figure 1.13-a nous montre l'influence des découpages sur I'évolution de £ et de =f*" au cours
du temps pour le test 1. On remarque de prime abord que les courbes correspondantes sont peu
différentes les unes des autres et qu'elles représentent bien les deux stades évaporatoires (cf. 1.1.2.3,
figure 1.5-a). La différence majeure réside dans la date et le comportement de la transition E;/E; (cf.
1.1.2.3). Le découpage A, qui a la couche de surface la plus fine, présente la transition la plus brutale et
la plus retardée, ce qui correspond a la chute plus rapide de I'humidité relative en surface. Ces
considérations nous montrent finalement que l'erreur de discrétisation est peu importante et que le
découpage de type A est le plus efficace (REYNOLDS et WALKER, 1984). Ajoutons que pour des
sols homogénes de teneur en eau initiale uniforme on peut obtenir une simulation correcte de
I'évaporation avec relativement peu de tranches.

La figure 1.13-b qui présente les profils de teneurs en eau a 12 h (E;), 46 h (transition E/E;) et 278
h (E;) pour les découpages A, B et D (test 1) confirment ces remarques. On constate en effet que
l'erreur de discrétisation provient essentiellement de la couche de surface. Le découpage a pas variable
A se montre aussi performant que le découpage B malgré moitié¢ moins de tranches de sol et ce grice a
un pas bien adapté aux variations de teneur en eau avec la profondeur.

On a pu vérifier que les tests 2, 3 et 4 (non représentés ici) montrent un comportement tout a fait
comparable.

Comme lillustre la figure 1.13 (test 1) et également les autres tests, "MOISE" ne présente pas de
phénomene d'oscillation numérique. Cette constatation, toujours vérifiée par notre modéle, nous montre
que le choix du schéma de calcul (implicite) est approprié (cf. 1.2.1.3.2) et que notre formulation est
homogéne.
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Figure 1.13: Résultats du test 1 (cf. texte) de discrétisation spatiale. a: Flux évaporatoire et
flux cumulé selon le temps. b: Profils de teneur en eau a trois dates.
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Pour évaluer l'incidence du pas de temps sur le calcul, on a réalisé le méme type de test que ci-dessus
(test S, tableau 1.2) avec un pas de temps variable réduit de moitié (soit 300 a 5000 s au lieu de 600 a
10000 s). Le pas de temps étant controlé par le calcul (annexe 1.2), il a fallu choisir les paramétres
adéquats pour maintenir les pas de temps a la moitié de ceux du test de référence.

Les courbes de flux évaporatoire et les profils de teneur en eau (non représentés ici) ne montrent
aucune différence sensible. On n'a pas cherché ici & montrer une limite supérieure au pas de temps a
partir de laquelle apparaitrait une erreur de discrétisation significative mais seulement a vérifier que les
pas de temps usuels n'introduisaient pas d'erreur.

1.2.2.2.3 Comportement en Jt

La relation théorique de proportionnalité entre £f¢' et v/t (GARDNER, 1959) nous permet de
vérifier la validité de la simulation au deuxiéme stade évaporatoire.

Cette relation, établie pour un sol semi-infini, homogeéne et de teneur en eau initiale uniforme, nous
permet de mettre en évidence l'influence de la limite inférieure au profil. La figure 1.14-a nous montre
en effet qu'une colonne de 0.2 m présente dans les conditions de nos simulations (test 6, tableau 1.2) un
comportement Zf ¥ vs +/t parfaitement linéaire. Les courbes correspondant aux colonnes de 0.1 et 0.05
m montrent également cette relation linéaire mais pendant une durée limitée aprés laquelle une nette
diminution de la pente avec le temps traduit l'influence croissante de la limite inférieure du profil. On
remarque enfin que la pente générale de ces relations linéaires n'est pas affectée par la longueur des
colonnes, comme le souligne GARDNER (1959).

La figure 1.14-b (test 7, tableau 1.2) présente le méme type de considérations mais pour des
conditions d'évaporation, teneur en eau initiale et humidité relative atmosphérique différentes. On vérifie
que la linéarité est bien assurée dans les trois cas présentés. La pente est affectée de fagon modérée par
ha. Par contre la teneur en eau initiale, qui détermine la conductivité et les diffusivités dans le sol
(équations 29 et 32), montre une forte influence. Ces résultats concordent avec ceux de REYNOLDS et
WALKER (1984) et avec l'analyse théorique de GARDNER (1959).

1.2.2.2.4 Vérification du bilan de masse

La vérification du bilan de masse instantané se fait a chaque itération en calculant la différence
relative entre les flux entrant et sortant et la variation de bilan massique en eau pendant le pas de temps:

(£7+ £ smax- AB/ At) /(AB/ At) en % (équation 70).

Le tableau 1.3 nous montre un extrait du fichier SOR DAT (annexe 1.2) qui présente cette erreur
relative sur le bilan en eau au cours de la simulation du profil anisotherme de BARNES et ALLISON
(1984). Cette simulation correspond a un régime transitoire qui tend vers un régime permanent, atteint a
partir d'environ 10 10% s (chapitre 1.2.2.3.3 et figure 1.16). Dans ce cas les variations des différents
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relative atmosphérique et de la teneur en eau initiale.

Erreur relative sur le

bilan %
ts At s eau 2H 180
0 400 0 0 0
40400 1200 0 0 0
80000 1600 0 0 0
120800 2400 0 0 0
160800 2800 0 0 0
201600 3200 0 0 0
242000 4000 0 0 0
283600 4400 0 0 0
320800 4800 0 0 0
362000 5200 0 0 0
403200 6000 0 0 0
442000 6800 0 0 0
485600 7600 0 0 0
525200 8000 0 0 0
560400 8800 0 0 0
609200 10000 0 0 0
1004400 19200 0 0 0
1494400 24800 03 0 -001
2362400| 24800 008 -0.05 0.06
3007200] 24800 0.01 0.03 -0.09
3652000 24800 0.06 -0.47 -0.1
4098400 24800 0 0.31 0.58
4941600 24800 0 001 -034
5388000 24800 0 0.07 0.08
6256000f 24800 0 0.01 -137
7124000 24800 0 1.18 0.45
7967200 24800 0 1.6 0.85
8835200| 24800 0 1.82 1.25
9703200| 24800 0 1.68 1.71

Tableau 1.3: Evolution du pas de temps et de I'erreur
sur les bilans en eau et en isotopes au
cours d'une simulation.

LL
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parametres au cours du temps deviennent infimes ce qui nuit de fagon importante a la précision du
calcul (erreurs de troncature par exemple).

On constate que l'erreur relative induite par notre modele est négligeable; a l'exception de la période

qui précéde I'établissement du régime permanent ou l'erreur peut atteindre 0.1 & 1 %, I
généralement inférieure a 0.005 %.

erreur est

Ce résultat nous montre que "MOISE" conserve bien la masse et donc que la résolution numérique
est précise et que les formulations sont cohérentes sur ce point.

On a pu vérifier également que la somme des flux cumulés en surface Sf% et en bas de profil Zfymax
présentait des écarts négligeables (environ 1%) avec la variation de bilan totale B-B°,

1.2.2.3 Validation isotopique
1.2.2.3.1 Etude qualitative de I'enrichissement isotopique

On a voulu vérifier la vraisemblance de 'enrichissement isotopique créé par le modéle au cours de
I'évaporation de I'eau du sol. Pour cela on effectue différents tests (tableau 1.4) destinés a isoler I'effet
de chaque source d'enrichissement en neutralisant les paramétres adéquats. Ces 6 tests ont été réalisés a
l'occasion du calage du modeéle sur l'expérimentation sur colonnes (cf. 1.2.2.1 et 2.3) et on considére les
résultats a la date finale t s.

PARAMETRE RESULTAT
commentaire
o | 4y od [ dier| s | V@
1 d’ 0 1 Salim 0 pas de changement, &z,t) = 84jim
1 dv 0 1 M 7 6.7 appauvrissement superficiel jusqu'a 8}
enrichissement superficiel sans retour
o] d" 0 1 Salim | +10 7.7 |vapeur
v enrichissement superficiel avec retour

a d’ 0 1 % | +6 8.9 7.5 |vapeur

1
a dY dr 1 5a | +4 8.5 | 8.9 |picplus large que test précédent

1 .
a di di dy/d* 5, +12 1.7 3.9 |pic plus intense et encore plus large

(1) enrichissement isotopique en 8180 %o par rapport a l'eau d'alimentation
(2) pentes des droites isotopiques en zone vapeur Vv et liquide |

Tableau 1.4: Tests sur l'enrichissement isotopique; paramétres et résultats.




79

1: On choisit tout d'abord des paramétres qui empéchent théoriquement tout enrichissement
isotopique: pas de fractionnement a I'équilibre (o = 1), des coefficients de diffusion isotopiques en phase

vapeur égaux i celui de l'eau pure (d; =d"), un coefficient de diffusion isotopique en phase liquide nul

et une composition isotopique de la vapeur atmosphérique égale a celle de I'eau d'alimentation. On
vérifie en effet qu'il n'y a pas d'enrichissement isotopique (tableau 1.4, premiére ligne).

2: On reprend ces conditions sauf celle concernant la vapeur atmosphérique. On remarque alors un
net appauvrissement isotopique superficiel, la composition en surface tendant a rejoindre celle de la
vapeur atmosphérique. Cet enrichissement n'est pas limité a la couche de surface car le coefficient de
diffusion isotopique en phase gazeuse non nul permet 4 la diffusion moléculaire d'exercer son influence.

3: Si on réintroduit le fractionnement a l'équilibre dans le premier test on constate qu'il apparait un
net enrichissement isotopique superficiel. Mais il ne se produit pas l'appauvrissement isotopique prés de
la surface caractéristique de l'influence de la vapeur atmosphérique.

4: Si on ne neutralise que les coefficients de diffusion, on obtient un enrichissement isotopique
superficiel qui s'étend peu profondément mais avec un appauvrissement isotopique superficiel bien
marque.

5: On reprend les mémes conditions que celles du test précédent en réintroduisant le coefficient de
diffusion isotopique en phase liquide. Le pic est légérement moins accentué que celui du test 4 mais
nettement plus étalé par la diffusion.

6: Ce dernier test comporte tout les paramétres non modifiés. L'enrichissement isotopique est
nettement plus important et le pic plus étalé que dans le cas du test 5. En effet, la réintroduction du
coefficient de diffusion isotopique en phase vapeur permet & l'enrichissement cinétique d'exercer son

influence.

Les pentes des droites isotopiques en "zone vapeur" et "liquide" (si définies) calculées pour les
différents tests (tableau 1.4) sont cohérentes avec ces résultats. On vérifie en effet que le test 2, ou seul

d, sexprime, nous donne une valeur de la pente de 6.7 égale au rapport

(821 alim -85 2)/ (9180 alim = 6;’80’8) qui traduit un simple effet de mélange. La valeur de pente proche

de 8 correspondant aux tests 3 & 5 est caractéristique d'un fractionnement a 1'équilibre sans composante
cinétique alors que la valeur de 4 en "zone liquide" du test 6 souligne justement 'effet de ce dernier.

1.2.2.3.2 Discrétisation spatiale et bilan de masse

La figure 1.15 représente un profil isotopique (*H) en conditions permanentes et anisothermes
correspondant a l'exemple donné par BARNES et ALLISON (1984) (figure 1.6).

Selon la discrétisation spatiale employée, le profil isotopique est nettement différent. La profondeur
du pic évaporatoire dépend fortement du découpage employé en surface. Seul le pas variable employé
ici qui a le pas d'espace de surface le plus faible donne un résultat satisfaisant pour une simulation
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50_del ta 2H Z.

Figure 1.15: Profil &,y vs z ]
pour différentes  discré-
tisations spatiales.
—30-]
e 0 l O.CI)S ] 0.—([)8 l 0.69 ' 0.|12 I 0A|15 0.|18 l 0.121 ' ] 0.]27 ] 0'13
YA
BARNES et ALLISON MOISE
isotherme | anisotherme | isotherme | anisotherme
Parameétres:
Ta, °C 30 40 30 40
h, 0.2 0.2 0.2 0.2
T(z), °C 30 20(1+¢20%) 30 20(1+e20%)
n 1 1 0.5/1 0.5/1
p 0.35 0.35 0.36 0.36
T 0.67 0.67 0.67 0.67
B 1 1 2 2
;H,a’%° -100 -100 -100 -100
Sou alim, %0 0 0 0 0
61v80,a’%° / / -14 -14
8180 alim, %0 / / 0 0
0 0.05 0.05 fz) fz)
Zmax, M / / 0.296 0.285
£¢'%10%, kg.m?.s! 9.956 9.956 10.07 10.05
Pentes des droites 2H-130:
"zone vapeur" 3.13M 3.11 D 3.14 3.26
294 2.93@
"zone liquide" 299D 3120 2.40 1.99
2.52@ 261 @

() Formulation BARNES et ALLISON, 1983

- @ 1dem, 1984

Tableau 1.5: Paramétres utilisés pour le calcul des profils théoriques &1y vs z (BARNES et
ALLISON, 1984) et pour la simulation par le modeéle; comparaison des valeurs des
pentes isotopiques théoriques avec celles déterminées par le modéle.
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correcte du pic isotopique. Ce résultat est similaire 4 celui obtenu & l'occasion des tests de discrétisation
spatiale de la partie hydrodynamique du modéle (cf 1.2.22.2).

La vérification du bilan isotopique instantané se fait selon le méme processus que celui décrit dans la
partie hydrodynamique (cf. 1.2.2.2.4) 4 partir de I'équation 71. Le tableau 1.3 nous montre que l'erreur
sur le bilan isotopique devient sensible quand le régime hydrique atteint I'état permanent, comme on a
pu déja le constater pour le bilan en eau. Elle demeure néanmoins inférieure a 1 ou 2 % pour les deux
isotopes et reste sans influence sur le profil isotopique qui n'évolue plus (figure 1.16). Enfin, la
vérification du bilan isotopique cumulé conduit au méme résultat que pour le bilan hydrodynamique (cf.
1.2.2.2.49)

1.2.2.3.3 Validation par des solutions analytiques

La figure 1 de BARNES et ALLISON (1984) présente un profil 8y vs z de régime permanent en
conditions isothermes et un profil en conditions anisothermes stationnaires (figure 1.6). Nous nous
sommes proposés ici d'effectuer une simulation avec "MOISE" de ces solutions analytiques.

Introduction

Le tableau 1.5 nous montre les conditions atmosphériques, hydrodynamiques et isotopiques choisies
par BARNES et ALLISON (1984) et reprises dans nos simulations.

Le sol choisi ici est le "Yolo light clay" utilisé a I'occasion de la validation hydrodynamique (cf.
1.2.2.2.1) a l'exception de la porosité et de la tortuosité modifiées dans le sens de BARNES et
ALLISON (1984). Ce sol avec une limite de bas de profil constante (cal = 1) qui permet la
réalimentation du profil est initialement saturé et placé sous évaporation. Ces conditions permettent
I'établissement d'un régime permanent. Le choix d'une profondeur z yax appropriée pour cette limite
constante permet d'obtenir un flux d'évaporation en régime permanent identique a celui choisi par
BARNES et ALLISON (1984). Le choix de E,, détermine la rapidité avec laquelle le régime permanent
est atteint mais est sans incidence sur la valeur finale du flux sauf dans le cas de faibles évaporations
potentielles pour lesquelles la capacité de transfert du sol n'est plus le facteur limitant.

Les auteurs considérent un fractionnement cinétique purement diffusif, soit n = 1. Pour nos
simulations on a choisi de faire évoluer n de n, = 0.5 quand le sol est initialement saturé & ng = 1 quand
le profil de teneur en eau s'est stabilisé (cf. 1.2.1.2.4). On a pu vérifier que le choix d'une autre valeur
pour n, était sans incidence sur les résultats de la simulation & I'état stationnaire.

La différence majeure entre nos simulations et les solutions d¢ BARNES et ALLISON (1984) réside
dans l'allure des profils de teneur en eau. Les auteurs considérent en effet un profil stationnaire uniforme
0 = 0.05 peu réaliste alors que nos simulations produisent un profil de forme sigmoidale illustrant la
diminution de la teneur en eau de 8 = 0 zpax = 0.35 en bas de profil 4 6 = 0.035 (pour 0 r¢5 = 0.033) en
surface. On peut alors s'attendre a une sous-estimation du flux de vapeur par notre modéle, et en
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particulier du flux thermique, par rapport a ces solutions analytiques. C'est pourquoi nous avons choisi
une valeur de B =2, qui augmente f¥7, au lieu de B = 1 chez ces auteurs dans le cas anisotherme.

L'état stationnaire isotopique

Les résultats de nos simulations en conditions isothermes et anisothermes nous montrent qu'apreés
une courte période ou f¢' = Ey, le flux évaporatoire décroit brutalement (transition E;/Ej) puis se
stabilise a une valeur constante (tableau 1.5) égale au flux de réalimentation f ,ay.

Les profils isotopiques calculés par notre modéle pour différentes dates (figure 1.16) illustrent
I'établissement de I'état stationnaire. On remarque que le profil isotherme s'est pratiquement stabilisé &
partir de 4 10° s (46 jours) alors que le profil anisotherme, et en particulier I'appauvrissement 4 la base
du pic (cf. 1.1.3.3.2), continue & évoluer jusqu'a environ 10 10° s (116 jours). Le temps caractéristique
pour le développement du profil isotopique en régime permanent (BARNES et ALLISON, 1988) est
proportionnel a la diffusivité globale des espéces isotopiques dans le sol pour un flux d'évaporation
constant. La diffusivité dans le sol est nettement augmentée quand le flux de vapeur thermique fait
ressentir son influence. On peut donc prédire un temps caractéristique plus grand en conditions
anisothermes qu'en conditions isothermes, ce que vérifient nos simulations.

Les profils 24

La figure 1.17 nous permet de comparer les résultats de nos simulations (profils 4 la date 50 10° s,
soit 579 j) avec les solutions de BARNES et ALLISON (1984).

On constate de prime abord que nos profils 2H montrent de faibles différences avec les solutions
analytiques. Le pic d'enrichissement isotopique est de méme amplitude et de forme semblable et
concerne le méme intervalle de profondeur. De méme l'appauvrissement isotopique a la base du pic
caractéristique du cas anisotherme est localisé a la méme profondeur et est d'amplitude équivalente.

On remarque néanmoins que la profondeur du pic isotopique calculé par notre modéle est inférieure
d'environ 30% a celle de BARNES et ALLISON (1984) et que la diffusion de I'enrichissement
isotopique superficiel pénétre plus profondément dans le sol. Ces nuances s'expliquent par les profils de
teneur en eau différents.

La profondeur du pic est a relier a la limite supérieure a partir de laquelle le flux liquide devient
négligeable (BARNES et ALLISON, 1983). De plus, I'équation 13 de BARNES et ALLISON (1983)
nous suggére que cette profondeur est proportionnelle a (p-8). Finalement, un sol plus humide aura une

profondeur de pic moins importante, ce que vérifient nos résultats.

La diffusion profonde de l'enrichissement isotopique superficiel se fait simultanément en phase
liquide et vapeur. Pour vérifier la cohérence de nos résultats avec ceux de BARNES et ALLISON
(1984) nous avons calculé les fonctions exponentielles décrivant cette diffusion (équation 21 de
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Figure 1.16: Profils & vs z en conditions isothermes et anisothermes a différentes dates
montrant ['établissement d'un état stationnaire isotopique.
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Figure 1.17: Profil &,y vs z théorique en conditions isothermes et anisothermes (BARNES
et ALLISON, 1984) et simulation par le mod¢le "MOISE".
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BARNES et ALLISON, 1983; équation page 129 de BARNES et ALLISON, 1984) pour les deux
profils de teneur en eau et nous les avons comparées avec les termes d'enrichissement isotopique relatif
(8-0a1im)/ (Spic -Oalim). On vérifie bien a partir de ce calcul et des résultats de nos simulations que pour
notre sol plus humide I'enrichissement isotopique pénétre plus profondément, ce qui nous montre
d‘ailleurs que la diffusion en phase liquide domine dans ce cas.

L'expression théorique de la valeur de l'enrichissement maximal dpic (équations 5 et 18 de BARNES
et ALLISON, 1983) ne dépend pas directement de la teneur en eau mais du flux évaporatoire. On

constate en effet que notre modéle produit le méme enrichissement maximal que celui calculé par
BARNES et ALLISON malgré des profils de teneur en eau différents.

Les pentes des droites isotopiques

Le tableau 1.5 présente les valeurs des pentes des droites isotopiques déterminées pour la zone de
l'appauvrissement isotopique situé entre la surface et le maximum d'enrichissement (pente en "zone
vapeur") et pour la zone de diffusion sous le maximum (pente en "zone liquide") et calculées selon les
formulations (cf 1.1.3.3.1 et 1.1.3.3.2) de BARNES et ALLISON (1983 et 1984) et par nos

simulations dans les mémes conditions.

En ce qui concerne la "zone vapeur" on constate que notre modéle donne des valeurs de pente trés
proches de celles de BARNES et ALLISON, surtout en conditions isothermes.

En conditions anisothermes notre pente est légérement plus forte. On peut remarquer a cet égard
que le calcul de la pente par les formulations de BARNES et ALLISON implique le choix d'une
température moyenne pour déterminer les valeurs des paramétres thermodépendants et en particulier o.
Le principe retenu pour le calcul de cette moyenne n'est pas précisé par les auteurs alors que de son
choix dépendra la valeur calculée. Nous avons déterminé ici des températures moyennes de 37.6 °C
pour la "zone vapeur" comprise entre la surface et le pic isotopique et de 25.3 °C pour la "zone liquide"
qui s'étend du pic a environ 0.15 m. Ces moyennes ont été calculées par intégration de la fonction

T = f(z) sur les intervalles de profondeur correspondants (tableau 1.5).

La pente isotopique isotherme en "zone liquide" déterminée par nos simulations est peu différente de
celle calculée par BARNES et ALLISON (1984) mais est inférieure a celle calculée par BARNES et

ALLISON (1983).
Ces deux formulations semblent approximatives quand on considére le fait que I'équation 22 de

BARNES et ALLISON (1983) ne prend pas en compte la diffusion en phase vapeur sous le pic
(diffusion liquide pure) et que l'expression de la pente chez BARNES et ALLISON (1984) néglige

linfluence des conditions atmosphériques (h, et 8)) et de la composition de I'eau d'alimentation (sans

effet ici puisque 8180,alim = 921 alim = 0). De plus, ces deux formulations ne prennent pas en compte les

coefficients de diffusion d% et d; différents pour les deux isotopes. Il nous semble a cet égard que ces
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coeficients de diffusion, plus petits pour 130 que pour 2H, contribuent & diminuer Ia valeur de la pente.

En conditions anisothermes la pente de la droite établie pour la "zone liquide" obtenue par notre
modele est inférieure a celles déterminées a partir des expressions d¢ BARNES et ALLISON. Pour
expliquer cette différence, on peut évoquer de nouveau ici le probléme du choix de la température
moyenne pour calculer les valeurs des pentes (influence modérée) ainsi que les restrictions signalées ci-
dessus sur ces formulations.

L'enrichissement isotopique dii au fractionnement a I'équilibre se produit essentiellement au front
évaporatoire (a environ 0.01 m de profondeur). L'enrichissement relatif a I'équilibre
(ozn —1)/(a30 —1) pour les deux espéces isotopiques évolue d'une valeur de 8.25 a 30°C, cas
isotherme, & 8.00 & 36 °C, température au front évaporatoire dans le cas anisotherme, soit une
diminution de 0.25. La simulation du cas anisotherme en considérant une valeur de B égale a 1 nous
donne une valeur de pente en "zone liquide" de 2.13, soit une différence de 0.14 avec la simulation
effectuée avec B = 2. Ces deux phénoménes conjugués, le premier qui traduit l'influence de la
température sur le fractionnement a I'équilibre et le second qui nous montre l'influence du flux de vapeur
thermique sur le fractionnement cinétique, nous paraissent a l'origine de la diminution de la pente
isotopique de 0.41 unités entre nos simulations en conditions isothermes et anisothermes.

Conclusion

La partie hydrodynamique de notre modéle devrait idéalement étre validée par comparaison avec les
solutions analytiques des équations différentielles. Malheureusement ces solutions analytiques sont
difficiles a obtenir, surtout si I'on prend en compte le flux de vapeur. Les solutions disponibles
(GARDNER, 1958 et 1959) utilisent en général la teneur en eau comme variable principale ou
considérent des fonctions y(0) et k(8) incompatibles avec les notres. On a pu néanmoins s'assurer que
"MOISE" présente un comportement qualitatif cohérent avec les résultats expérimentaux et les
déductions théoriques (relation Zf ¢ vs Jt ) et ne modifie pas le bilan massique.

Les travaux théoriques de BARNES, ALLISON et WALKER ont permis d'obtenir des solutions
analytiques aux équations régissant les mouvements de l'eau et des espéces isotopiques dans les sols.
Ces solutions demeurent restrictives et leur application a des résultats expérimentaux ou naturels
nécessite beaucoup de prudence.

"MOISE", qui est un modele numérique, permet de s'affranchir de nombre de ces restrictions,
surtout en ce qui concerne l'état initial du sol (profils 6 et & éventuellement non uniformes) et les
parametres climatiques que I'on peut faire varier dans le temps. Son originalité principale est & notre avis
qu'il permet de considérer un sol qui évolue du premier stade évaporatoire au second stade évaporatoire
pour atteindre ou non un régime permanent. Contrairement au régime permanent ou le profil isotopique
stationnaire est indépendant de I'histoire antérieure de l'eau dans le sol, le profil en régime transitoire
intégre I'évolution hydrodynamique et isotopique de l'eau au cours du desséchement. Les compositions
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isotopiques héritées du premier stade évaporatoire marqueront donc de leur influence l'évolution

ultérieure du profil. Ces remarques sont illustrées par la citation suivante (BARNES et WALKER,
1989):

«Les compositions isotopiques du pic a I'état stationnaire ne dépendent pas de 6 et sont déterminées
pour les sols secs par les compositions isotopiques de l'eau en profondeur et dans la vapeur
atmosphérique. Par contre la valeur du pic pour une évaporation non stationnaire dépend de la teneur
en eau et des propriétés hydrodynamiques du milieu, et peut étre plus grande ou plus petite que celle a
I'état stationnaire.»

La simulation de la transition E1/E; est importante pour la modélisation des expériences sur colonnes
qui sont le plus souvent initialement saturées (pour assurer une composition isotopique uniforme) et
également en conditions naturelles pour simuler l'évaporation des sols en desséchement aprés un
épisode pluvieux.

Pour prendre en compte l'effet de cette transition dans le régime évaporatoire sur la composante
cinétique de l'enrichissement isotopique (a travers le développement du "mulch") nous avons été
conduits & proposer une formulation du paramétre n (exposant du fractionnement cinétique oK) en
relation avec la teneur en eau en surface.

Le modele "MOISE" a montré un comportement isotopique qualitatif vraisemblable et cohérent avec
la théorie. La validation du modéle sur les solutions en régime permanent de BARNES et ALLISON
(1984) montre une bonne concordance des profils isotopiques en deutérium. Il subsiste néanmoins un
désaccord partiel, que nous avons tenté de justifier, sur les valeurs des pentes des droites isotopiques,

en particulier en présence d'un fort gradient de température.
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2. APPLICATION EN MILIEU CONTROLE sur colonnes de sol
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2.1 MATERIEL ET METHODES

Introduction

On a prélevé des colonnes de sol non perturbées a4 Barogo fin avril 1989 dans le but d'effectuer
l'expérience en milieu contrdlé avec le méme sol que celui du site naturel. Le principe expérimental
consiste a saturer ces colonnes par infiltration d'une lame d'eau suffisante puis a les placer en condition
d'évaporation libre en milieu contr6lé de climat quasi-constant (ici la cave du laboratoire de l'université).
Des pesées réguliéres permettent d'évaluer le flux d'évaporation de I'eau des colonnes au cours du
temps. La teneur en eau et la composition isotopique de I'eau du sol en profondeur sont obtenues par le
sacrifice successif des colonnes et leur trongonnage.

Les méthodes d'extraction d'eau et d'analyse isotopique utilisées sont présentées a I'annexe 1.1.

2.1.1 Dispositif expérimental et préparation

2.1.1.1 Réalisation des colonnes de sol

Le prélevement des colonnes a été réalisé a la station B de Barogo (annexe 3.1, figure A.8) en fin de
saison séche 1988-1989 par creusement d'une fosse (3.8x1.6x1.2 m3) et enfoncement simultané de
tubes PVC (118 mm de diamétre intérieur) pour récupérer 1.1 m de sol. Les 6 tubes (dénommés A, B,
C, D, E et F) sont fermés a leurs deux extrémités par des bouchons vissés. Le sol ainsi récolté est dans
un état hydrique et isotopique peu différent de celui du profil n°10 du 24 avril 1989 (figure 3.38-c et
3.41-a).

L'instaliation d'une base drainée évite 'accumulation d'eau en bas de profil. Elle se compose de 3 cm
de sable grossier de Loire et d'une grille métallique recouverte d'une toile Nylon fine. Un calfeutrage
thermique sommaire est réalisé par une double feuille aluminisée de polystyréne expansé. Les colonnes
sont disposées sur un bati robuste en bois et elles sont facilement amovibles pour les pesées.

La colonne F reste fixe car elle supporte tensiométres et sondes de température. Les tensiométres,
placés horizontalement a 10, 20, 30, 50 et 80 cm de profondeur, proviennent d'un kit NARDEUX
DTMS000. Ce dernier est constitué de bougies poreuses de 22 mm de diamétre et d'un manométre a
mercure S voies permettant des mesures de 0 2 900 mbar avec une précision de +1 mbar.

Le suivi de la température dans le sol se fait aux profondeurs de 3, 7, 17, 37, et 90 cm a l'aide de
sondes a silicium et d'un boitier numérique. Ce matériel a une plage de mesure de -50 a4 +150 °C et une
précision de +0.2 °C.
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2.1.1.2 Saturation

La saturation de chacune des 6 colonnes a été réalisée par infiltration libre en surface avec la base
ouverte de 26 lames d'eau consécutives sur une durée de 73 jours, soit un volume total de 7.8 litres ou
une lame d'eau de 700 mm. Ce volume d'eau, qui représente 3 volumes de pore du sol, nous a semblé
suffisant pour assurer une saturation compléte et une composition isotopique homogeéne de I'eau du sol.
L'eau utilisée provient du réseau de distribution de la ville de Paris.

Pour éviter toute évaporation entre deux lames d'eau, on place au sommet des colonnes un bouchon
vissé percé d'un trou de petit diameétre (1 mm) pour permettre I'équilibre des pressions. La premiére eau
de drainage est sortie a la base des colonnes aprés 24 a 25 jours de percolation pour un volume injecté
représentant alors 0.9 volumes de pore. La pesée des colonnes avant et aprés 'opération de saturation a
montré un déficit relatif de 8 % dans l'accroissement de masse pour la colonne E, ce qui peut provenir
d'une saturation incompléte du sol ou d'un drainage trop rapide.

2.1.2 Mesures et prélévements

2.1.2.1 Mesures

Les colonnes A a E sont pesées réguliérement a l'aide d'une balance électronique de type commercial
de portée 30 kg avec une précision de 20 g. Cette précision nous donne, pour une teneur en eau
moyenne du sol de 12 %, une erreur relative sur la masse d'environ 0.8 %.

Les mesures tensiométriques nécessitent une surveillance fréquente du systéme de bougies poreuses
pour éviter tout décrochage prématuré ou apparition de bulles d'air faussant la mesure. Les données
manométriques sont ramenées au niveau de la surface du sol en éliminant le potentiel hydrostatique ce
qui permet d'en déduire le potentiel matriciel (équations 10 et 11). Le principe de la mesure et des
corrections est décrit dans la documentation accompagnant le matériel.

Température et humidité relative atmosphériques sont suivies en continu grice a un
thermobarohygrographe a tambour enregistreur. Ses mesures sont étalonnées réguliérement par un
thermometre a Hg et un psychrométre ventilé.

2.1.2.2 Eau d'alimentation et de drainage

A l'occasion de l'opération de saturation des colonnes on a conservé trois échantillons de l'eau
d'alimentation.

Le suivi des eaux de drainage de la colonne A a permis de constater que les premiéres eaux sont
nettement enrichies en 30 (+1 4 +5 8%o). Cette composition isotopique résulte du mélange entre l'eau
d'alimentation (-7 d;30%o) et I'eau initialement contenue dans le sol de composition isotopique variable
(-5 4 +10 d180%0; figure 3.41-a). L'appauvrissement progressif en isotopes lourds des eaux de drainage
traduit I'homogénéisation isotopique progressive de l'eau du sol.
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On a prélevé la derniére eau de drainage des colonnes a la date du début de la phase d'évaporation.

2.1.2.3 Vapeur atmosphérique

Le prélévement de la vapeur atmosphérique se fait par pompage de l'air 2 10 cm au-dessus de la
surface de chaque colonne et lente circulation dans un piége cryogénique refroidi par un mélange de
carboglace et d'éthanol. Le dispositif est illustré par la figure 2.1.

FOMFE A AIR

REFARTITEUR

COLONNE &

Figure 2.1: Dispositif de prélévement de la vapeur d'eau atmosphérique

On a évalué préalablement 4 0.018 m>.h! le débit d'air nécessaire pour recueillir 4 ml d'eau sur 24
heures. Ce débit est faible au regard du volume du piége ce qui permet un rendement optimal de
l'opération. ZUNDEL et al (1978) utilisent un dispositif similaire avec un piége plus perfectionné, mais
de taille voisine, sous le débit bien plus important de 1 m>.h’! et évaluent le rendement a 99.9 %.
SCHOCH-FISCHER et al (1983) calculent la correction a apporter a la composition isotopique
mesurée de la vapeur récoltée par piégeage cryogénique. La pression de vapeur résiduelle a -60/-70 °C
permet d'évaluer le rendement théorique qui est également de l'ordre de 99.9 %. La correction
isotopique est dans ce cas d'un ordre de grandeur identique a celui de l'erreur analytique standard pour
les deux isotopes et nous la négligerons.

2.1.2.4 Prélévements de sol

Pour les prélévements de sol, on a sacrifié successivement les colonnes A, B, C, D, E et F au bout de
respectivement 11, 42, 92, 162, 253 et 373 jours d'évaporation libre. La colonne est alors trongonnée a
la scie égoine a l'aide d'un guide en bois en forme de boite & onglet et occasionnellement & la scie
circulaire électrique pour les couches profondes du sol. Les trongons sont d'épaisseur croissante avec la
profondeur (8 trongons de 0.5 cm puis 7x1 cm, 8x2 cm, 8x3 cm et enfin 13x4 cm). Le prélévement fin
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du sol de surface plus sec est rendu délicat en raison de sa nature friable. Un aliquote de chaque tranche
de sol est conditionné dans un flacon en verre pour extraction de l'eau et analyses isotopiques

ultérieures.
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Figure 2.2: Echantillonneur utilisé pour les prélévements de sol non remanié.

Tranche de sol
ya Tube colonne

Pour la colonne F, on a réalisé sur certaines tranches un prélévement de sol non remanié de volume
donné par un préleveur en acier de type emporte-piéce a anneaux (figure 2.2) dans le but de déterminer
la densité apparente du sol. La détermination de la densité séche du sol se fait selon le principe
d'Archiméde grace a un pycnométre qui permet des pesées précises d'un échantillon de sol a sec et dans

|'eau.

2.2 RESULTATS

2.2.1 Evolution hydrodynamique

2.2.1.1 Densités et porosité

Le calcul de la densité apparente d,, de 'humidité pondérale H;, et de la densité séche ds d'apres les
pesées (annexe 2.1) se fait selon les équations présentées au chapitre 1.1.2.1. On en déduit la densité
apparente séche ds et la porosité totale p;. Les teneurs en eau 0 sont calculées a partir de das et Hp (cf.
1.1.2.1). L'étude pédologique du sol est présentée au chapitre 3.1.2.2.3 avec les autres aspects
concernant le milieu naturel.

La figure 2.3-a présente I'évolution des valeurs mesurées de das avec la profondeur. On y présente
également les résultats des mesures réalisées par MILVILLE (1990) et un ajustement quadratique.
La différence significative entre les mesures de laboratoire et les mesures in-situ de MILVILLE dans
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Figure 2.3: Evolution des densités et de la porosité selon la profondeur pour la colonne de
sol F prélevée a la station B, Barogo. a: Densité apparente séche: mesures, ajustement
et comparaison avec les mesures in-situ de MILVILLE (1990). b: Densité séche,
densité apparente séche et porosité totale.
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les 50 premiers centimétres s'explique par les états hydriques différents dans lesquels les sols considérés
se trouvaient au moment de la mesure. En effet, les sols riches en argiles présentent des changements de
texture avec I'état hydrique, qui montre justement les changements les plus importants dans la partie
superficielle du sol. On n'a pas pris ici la mesure de la dépendance de dg avec la teneur en eau. Les
valeurs plus faibles de das qu'on trouve dans la partie superficielle du sol par rapport aux couches plus
profondes sont dues 4 la nature plus grossiére du sol mise en évidence par I'étude granulométrique
(figure 3.11).

La densité séche (figure 2.3-b) présente une faible variation avec la profondeur. En effet, les
minéraux composant le sol (cf. 3.1.2.2.3) ont tous des densités comprises entre 2.5 et 2.9 a I'exception
des oxydes de fer (densité 4 a 5) d'abondance relativement faible. Le calcul de ds a partir de la
composition minéralogique présente un écart relatif maximum de 6 % avec la mesure par pycnométre.

La porosité totale calculée (figure 2.3-b) dépend donc ici essentiellement de d,s. Elle décroit avec la
profondeur dans les 20 premiers centimétres. Ce phénomeéne est a rapprocher de nouveau de la texture
relativement plus grossiére de la zone superficielle du sol.

2.2.1.2 Teneurs en eau et potentiels

Le suivi des potentiels matriciels 1 réalisé a diverses profondeurs dans le sol (annexe 2.1) nous
permet de retracer |'évolution hydrique de nos colonnes (figure 2.4).

Pendant la phase de saturation les potentiels restent faibles une fois le sol humide. La seule variation
(Iégére augmentation transitoire) est due au ressuyage rapide qui se produit entre deux lames d'eau.

Dés le début de la phase évaporatoire les potentiels augmentent (en valeur absolue) de fagon
continue, d'autant plus rapidement que I'on se trouve prés de la surface du sol. Ce comportement reléve
du desséchement progressif du sol sous l'action de I'évaporation, desséchement s'approfondissant avec
le temps, et d'une action plus limitée du drainage en bas de colonne.

Les profils de teneurs en eau (figure 2.5 et annexe 2.1) illustrent pour les S colonnes prélevées I'effet
de I'évaporation qui se fait sentir principalement dans la partie superficielle du sol. Ce comportement
hydrique est a comparer avec I'évolution théorique (figure 1.5-b, courbest | at 3).

Les profils a 11 et 42 jours sont caractéristiques du premier stade évaporatoire E; et les profils
suivants du deuxiéme stade E; (cf. 1.1.2.3). La teneur en eau en surface atteint environ 3 %, valeur
limite résiduelle 0 r¢5 en équilibre avec 'humidité atmosphérique. L'effet du drainage en bas de profil est
sensible entre 11 et 42 jours puis diminue rapidement. Le desséchement induit un profil superficiel quasi
stationnaire apres 92 jours. L'alimentation en eau de la surface se fait alors au dépend de la zone plus
profonde (z > 0.2 m) ou la teneur en eau diminue lentement et de fagon relativement uniforme avec la

profondeur.
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Figure 2.4: Evolution du potentiel matriciel avec le temps a différentes profondeurs pour
I'expérimentation sur colonnes (t<0: opération de drainage; t>0: évaporation libre sans
réalimentation).
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Figure 2.5: Profils de teneur en eau pour les cinq colonnes.
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Les profils de teneurs en eau apparaissent sensibles a I'hétérogénéité verticale du sol ainsi qu'a la
variabilité spatiale qui résulte du prélévement in-situ. Ceci se traduit ici par des valeurs ponctuelles

anormales (colonne C & 60 cm, par exemple) ou une évolution différente pour certaines couches
(surtout de 20 a 30 cm).

On déduit de ces données les couples caractéristiques (,8) pour chaque profondeur de mesure des
potentiels. On obtient un couple supplémentaire pour le potentiel équivalent a4 I'humidité relative
atmosphérique (équation 30) en laissant un échantillon de sol s'équilibrer librement avec l'atmosphére

(suivi de h, et T, par thermohygrographe enregi'streur) et en déterminant la teneur en eau résiduelle par
étuvage.
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Figure 2.6: Couples potentiel matriciel-teneur en eau aux cinq profondeurs de mesures.

La figure 2.6 présente ces valeurs. On remarque que pour les différentes profondeurs les relations
(8) sont d'allure comparable mais non identiques. La variabilité verticale des propriétés de la matrice
poreuse, mise en évidence par la mesure de la granulométrie et de la porosité, est la cause de ces
différences.

2.2.1.3 Flux évaporatoire
Les pesées réalisées sur les 5 colonnes (annexe 2.1) nous permettent de retracer I'évolution du flux

évaporatoire cumulé brut Zf ¢¥ (figure 2.7-a).

On constate des différences importantes entre les colonnes. Une fuite d'eau visible a la base des
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Figure 2.7: Evolution temporelle du flux évaporatoire cumulé pour les cinq colonnes.
a: Valeurs brutes. b: Valeurs corrigées.
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colonnes B et D colmatée au bout de 15 jours est la cause du comportement différent au début de
l'expérimentation. En effet, Zf¢" ne dépend que des conditions atmosphériques pour le premier stade
évaporatoire (cf. 1.1.2.3). La colonne E, non affectée par cette fuite a servi de référence pour corriger
les mesures des flux évaporatoires cumulés des colonnes A aD.

Un deuxiéme artefact est mis en évidence par les profils de teneur en eau (figure 2.5) grice auxquels
On remarque une perte en eau 4 la partie inférieure des colonnes, essentiellement B, D et E. Ceci est di
a une évaporation qui se produit 4 travers la base des colonnes, ce qui montre que le colmatage a eu une
efficacité limitée. On a donc procédé a une deuxiéme correction en prenant en compte la variation de
masse due a cette perte en eau.

La figure 2.7-b nous montre les valeurs corrigées du flux évaporatoire cumulé. On constate que
les 5 colonnes présentent, aprés correction, un comportement homogéne. L'écart subsistant, en
particulier entre les colonnes D et E, peut étre mis sur le compte de la variabilité spatiale du sol prélevé
ou une saturation incompléte de la colonne E (cf. 2.1.1.2).

Le premier stade évaporatoire, caractérisé par un flux constant pour une évaporativité constante (ce
qui est a priori vrai dans les conditions de notre expérience) se déroule ici durant 61 jours, avec une
évolution linéaire du flux évaporatoire cumulé en fonction du temps. On évalue ici le flux évaporatoire a
7.9 10 kg.m?.s! (ou 0.68 mm.j!), valeur comparable avec celle obtenue par 'évaporation de l'eau
libre d'un bécher (1.3 107 kg.m?.s?! ou 1.1 mm,j!), et par une approximation basée sur la formule de
Turc (4.5 10 kg.m‘z.s‘l ou 0.39 mm.j'l). On a représenté sur la figure 2.7-b des ajustements de la
relation linéaire entre =f" et t pour E, et de la relation lindaire entre Sf¢" et v/t pour E; (courbes
tiretées). Cette derniére relation, qui est bien vérifiée par nos mesures, découle de I'analyse théorique de

GARDNER (1959) (cf. 1.1.2.3).

2.2.2 Données climatiques

2.2.2.1 Température et humidité relative atmosphériques

L'expérience réalisée dans le milieu clos d'une cave de l'université subit l'influence amortie des
variations climatiques extérieures.

La température atmosphérique (figure 2.8) présente des valeurs extrémes de 16.8 °C en janvier a la
fin de I'expérience et 23.6 °C début aoiit, avec une moyenne de 19.1+1.2 °C.

L'humidité relative (figure 2.8) montre des variations en partie dues a la température mais résultant
aussi de l'influence des masses d'air régionales. Les valeurs sont comprises entre 42.0 % et 50.1 % pour
une moyenne de 45.2+1.4 %. L'examen des enregistrements du thermohygrographe a montré qu'il n'y a

pas de pulsation journaliére surimposée a ces variations.
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2.2.2.2 Températures dans le sol

La figure 2.8 représente I'évolution au cours de l'expérience des températures dans le sol aux 5
profondeurs de mesure, en paralléle avec la température atmosphérique.

Les températures du sol présentent des variations légérement amorties par rapport i celle de
I'atmosphére, bien moins que pour un sol d'extension quasi infini comme dans le milieu naturel (cf.
3.2.1.2). On remarque également qu'il existe un léger gradient positif de température avec la
profondeur, les valeurs mesurées dans le sol étant systématiquement inférieures a celles de la
température atmosphérique. Le refroidissement entre la surface du sol et l'atmosphére, qui atteint au
maximum 12 °C au début de l'expérience, est causé par la vaporisation de l'eau dans la zone
superficielle des colonnes. L'importance de ce phénomeéne diminue nettement avec le temps, comme
diminue le flux évaporatoire et donc la quantité d'eau vaporisée par unité de temps.

Les amplitudes de variation des températures et de I'humidité relative mesurées au cours de cette
expérience sont inférieures d'un ordre de grandeur aux amplitudes qu'on rencontre en général dans le
milieu naturel (cf 3.2.1). 1l est donc possible d'assimiler en premiére approximation les conditions
climatiques de cette expérience a des conditions constantes.

2.2.3 Résultats isotopiques

2.2.3.1 Vapeur atmosphérique

La figure 2.9 présente la composition isotopique des échantillons de vapeur atmosphérique prélevés
pendant I'expérience. L'échantillonnage est trop irrégulier pour permettre I'étude de la variation de la
composition au cours du temps. On n'a pas pu mettre en évidence de corrélation entre les teneurs en
isotopes lourds et la température ou l'humidité relative atmosphériques. Ces teneurs sont liées a
I'histoire des masses d'air régionales.

Les couples &;3-8130 présentent une tendance linéaire grossiere (figure 2.12) avec une répartition
hétérogeéne des valeurs sur l'intervalle de variation. Les points représentatifs de la vapeur atmosphérique
sont placés dans le diagramme &,13-8180 & proximité de la droite régionale des pluies établie par DEVER
et al (1990): &y = 8.18180+ 9.5, r = 0.99; elle-méme quasiment identique a la droite météorique
mondiale (DMM, équation 9). On en déduit que les masses d'air sont d'origine océanique, ce qui est le
contexte météorologique dominant dans le bassin parisien, sans évidence de contamination par de la
vapeur évapotranspirée continentale comme déja signalé par ZIMMERMANN et al (1967) et
SCHOCH-FISCHER et al (1983). Remarquons a cet égard que les mesures sont rares pendant la
période estivale ou cette contribution serait maximale.

La composition isotopique moyenne de la vapeur atmosphérique est de 6§H’a =-104.5 £ 5.8 %o et

d130a = -14.59 £0.77 8%o.
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2.2.3.2 Eau d'alimentation et de drainage

L'eau d'alimentation des colonnes (annexe 2.1), originaire du bassin parisien, a une composition
isotopique 8130 = -7.08 + 0.04 %o (et & = -48.4 0.1 8%o) qui correspond 4 la teneur moyenne
régionale des précipitations (-7.3 %o en oxygene 18 & Chalons-sur-Marne pour la période 1982-1987;
DEVER et al, 1990). Cette eau se place dans le diagramme 8,1-6;30 (figure 2.12) trés légérement en
dessous de la droite des pluies, soit 1.6 8%o d'écart en deutérium ou 0.2 8% en oxygene 18.

L'eau récupérée en bas de colonne 4 la fin de I'opération de drainage est plus riche en isotopes lourds
que l'eau d'alimentation malgré le passage de 3 volumes de pores (figure 2.12). Ce phénomeéne touche
de fagon identique les 6 colonnes saturées (annexe 2.1).

Cet enrichissement isotopique, bien que définissant une droite &y-8130 de pente 5.2, valeur
caractéristique de I'évaporation des surfaces d'eau libre (cf. 1.1.1.3), n'est probablement pas di a
I'évaporation de la lame d'eau d'alimentation avant infiltration car on a pris les précautions nécessaires
pour l'éviter (cf. 2.1.1.2).

1l parait raisonnable d'envisager un mélange avec l'eau contenue dans le sol avant I'opération de
saturation. Le calcul de la teneur isotopique moyenne pondérée (par les teneurs en eau) de 'eau du
profil naturel sur l'intervalle 0-1 m (profil 10, annexe 3.3), prélevé a la méme date et & proximité des
colonnes, nous donne les valeurs suivantes: &, = -40 8%0 et 8130 = -2.6 8%o. On constate que ces
données vont dans le sens de notre hypothése mais que le point représentant I'eau de drainage sur le
diagramme &,1-0180 (figure 2.13) est légerement au-dessus de la droite de mélange définie par l'eau
d'alimentation et I'eau initiale du sol. Il subsiste un enrichissement résiduel d'environ 2 %o en deutérium
pour l'eau de drainage. Le rapport de mélange qu'on peut évaluer dans le cadre de cette hypothése a
partir des données isotopiques est de 1:6.8, valeur comparable avec le rapport de mélange déterminé a
partir du rapport des volumes entre l'eau initialement contenue dans le sol et I'eau d'alimentation, soit

1:5.
2.2.3.3 Profils isotopiques dans le sol

La figure 2.10 présente les profils isotopiques des S colonnes avec le détail des 30 premiers
centimétres du sol pour l'oxygéne 18. Les profils en deutérium sont incomplets.

On assiste au développement d'un enrichissement en isotopes lourds dans la zone superficielle du sol
au fur et a mesure de la progression de I'évaporation. Durant le premier stade évaporatoire (2 premiers
profils, cf. 2.2.1.2) on note l'apparition d'un enrichissement isotopique en surface dont la diffusion en
phase liquide élargit le pic naissant. Au début du deuxiéme stade évaporatoire (troisiéme profil a 92
jours) apparait en surface une couche de diffusion en phase vapeur qui permet a la vapeur



101

Temps j

162 253

92

42

11

delta Z2H Z%.

[}
n 3 -
o2 L
o -
o
o -
© te
o i -
. | -
— . |
] b
m..z : D -
o)} C
X
Q + -
=
N B
4 U |
o teoX -
L
-
o
T
o
T

11

07 D08 09

08

0.4 05

03

02

0.1

2y,

lonnes. a: Teneurs en 30 avec le détail des

tres. b: Teneurs en

¢

Figure 2.10: Profils isotopiques pour les cinq co
trente premiers centim



102

atmosphérique (pauvre en isotopes lourds) de se mélanger avec la vapeur produite dans le sol. Il en
résulte un appauvrissement isotopique superficiel alors que I'enrichissement maximum décroit. Au cours
du deuxiéme stade évaporatoire la teneur isotopique maximale augmente alors que le pic s'approfondit
et s'élargit sous l'action de I'évaporation qui affecte une profondeur croissante du sol et de la diffusion
en phases liquide et vapeur qui permet la propagation de l'enrichissement isotopique a des couches plus
profondes. Le profil présente finalement une allure similaire au profil théorique établi par BARNES et
ALLISON (1983) (cf. 1.1.3.3.1, figure 1.6) en conditions stationnaires isothermes. Le profil en
deutérium présente le méme comportement que le profil en oxygéne 18, mais de fagon atténuée (surtout
pendant le deuxiéme stade évaporatoire). Ceci est di au fractionnement cinétique qui est, par rapport au
fractionnement & I'équilibre, moins important pour H que pour 180 et qui limite de fagon relative

l'enrichissement global en deutérium.

Les droites &;-8180 définies par les compositions isotopiques de I'eau du sol en "zone liquide" (c'est a

dire sous le maximum d'enrichissement isotopique) ont pour équations (figure 2.11):

colonne A, 11 jours: &y = 4.830130-19.6 r=0.981
colonne B, 42 jours: &y = 4.160130-25.5 r=0.980
colonne C, 92 jours: &y = 3.509130-30.8 r=0.982
colonne D, 162 jours: &y = 3.136130-37.6 r=0.984
colonne E, 253 jours: &y = 2.776130-38.5 r=0.986

il

J—

2B B B B B
I
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On remarque que la valeur de la pente décroit au cours de la progression de I'évaporation. Le
développement de la couche de diffusion vapeur superficielle et l'influence simultanément croissante du
fractionnement cinétique sont a l'origine de cette variation (cf. 1.1.3.3.3 et 1.1.3.4.2). Le premier profil,
qui présente une pente de droite isotopique caractéristique de I'évaporation des corps d'eau libre et une
teneur en eau en surface encore élevée, peut étre assimilé a celui d'un sol saturé en évaporation (cf.
1.1.3.2). Dans le cas du deuxiéme profil, les transferts en phase liquide sont toujours importants car le
sol n'est pas complétement desséché en surface. Mais il apparait déja une porosité ouverte a la
circulation de la vapeur, ce qui se traduit au niveau isotopique par une influence croissante de la
composante sol du fractionnement cinétique (cf. 1.1.3.3.1) et donc une diminution de la pente de la
droite &;y-8180. Au cours du deuxiéme stade évaporatoire la pente ralentit sa décroissance car la
couche de diffusion vapeur déja présente évolue peu, le profil de teneur en eau étant quasi stationnaire.

Les droites isotopiques dans la "zone vapeur”, comprise entre la surface et le pic, ne sont pas
disponibles a cause d'un nombre insuffisant de données en deutérium.

Les teneurs isotopiques de la zone profonde du sol non influencée par I'évaporation, c'est a dire de
0.3 a 1.1 m, présentent des valeurs sensiblement inférieures a celles de l'eau d'alimentation, avec un
déficit moyen de 8.9 %o en deutérium et 0.35 8%o en oxygéne 18 (figure 2.12). Ce phénoméne a déja
été remarqué par ALLISON et al (1983) (cf. 1.1.3.3.3) et BOUJAMLAOUI et al (1991).
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Le premier profil (11 jours) nous montre qu'il existe localement (vers 0.2 m et entre 0.5 et 0.7 m)
des teneurs en isotopes lourds encore plus faibles, alors que les profils suivants plus réguliers sont
homogén-éisés par la diffusion (figure 2.10). On constate également que limportance de
l'apPauvnssement isotopique dépend de la profondeur. Des régressions linéaires par la méthode des
moindres carrés entre les compositions isotopiques (8%o) et la profondeur (z, m) entre 0.3 m et la base

des colonnes (région du sol ou les compositions ne sont pas affectées par l'enrichissement
I'évaporation) nous donnent les relations sujvantes:

8180 =(0.95+0.12)2-(8.04 £ 0.26) n=95 r=0.641
821 = (8.4 % 2.0)z-(62.3 £ 2.6) n=25 r=0654

Il existe donc un net gradient isotopique positif d'environ 1 8%..m! en 20 et 8 8%.m™! en 2H
affectant les 5 colonnes. Cet effet isotopique inattendu, plus important pour le deutérium que pour
l'oxygéne 18, apparait étre consécutif a l'opération de saturation des colonnes et sera discuté dans le

chapitre suivant.
2.2.3.4 Diagramme &;15-0180
2.2.3.4.1 Les effets isotopiques

Si on considére de fagon globale les données isotopiques dans un diagramme &,1-8180 (figure 2.12),

on peut distinguer les effets isotopiques suivants:

- Les points caractéristiques de la vapeur atmosphérique et de I'eau d'alimentation des colonnes se

trouvent sur la droite de condensation régionale et sont en équilibre isotopique.
- L'eau contenue dans le sol a la suite de I'opération de saturation est appauvrie en 2H et dans une

moindre mesure en 20 par rapport a l'eau d'alimentation.
- L'eau de drainage recueillie a la base des colonnes est légérement enrichie en isotopes lourds par

rapport a l'eau d'alimentation.
- L'évaporation de l'eau du sol conduit au développement progressif d'un enrichissement isotopique
superficiel. La pente de la droite &y-0130 caractéristique de cet enrichissement décroit dans le temps

avec le desséchement de la partie superficielle du sol.
2.2.3.4.2 Composition des eaux profondes

Pour expliquer les phénoménes conjoints de l'appauvrissement en isotopes lourds de l'eau des
couches profondes du sol et de I'enrichissement de I'eau de drainage on propose plusieurs hypothéses:

- La différence entre les compositions isotopiques de I'eau du sol et de l'eau d'alimentation peut étre
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un artefact dii a I'extraction de I'eau du sol par distillation sous vide. ALLISON et al (1983) qui mettent
en évidence un phénomeéne identique utilisent pourtant une méthode différente d'extraction, la
distillation azéotropique au toluéne. L'étude de linfluence du rendement de distillation su1z la
composition de l'eau extraite ne nous montre pas d'effet isotopique sensible aprés correction dans la
gamme des rendements habituels, soit 90 4 100 % (annexe 1.1).

L'erreur analytique calculée sur la mesure de la teneur en deutérium va bien dans le sens d'une sous-
estimation mais est au maximum de l'ordre de 3 8%o, c'est a dire insuffisante pour expliquer le déficit
moyen de 9 8%o mesuré. Cette hypothése ne rend pas compte non plus du gradient de teneur isotopique
avec la profondeur.

- L'existence d'un gradient thermique important dans le sol pourrait conduire a un appauvrissement
isotopique en profondeur, surtout sensible pour le deutérium (cf. 1.1.3.3.2). On a vu que le gradient
thermique dans les colonnes était trés faible. De plus, cet appauvrissement isotopique d'origine
thermique devrait s'accentuer avec le temps et rester localisé a la base du pic, ce qui n'est pas le cas ici.

- L'évaporation de I'eau au sommet des colonnes ou i la base au cours de I'opération de saturation
produirait (bien qu'on ait pris des précautions pour l'éviter) un enrichissement en isotopes lourds qui
pourrait expliquer partiellement I'enrichissement de leau de drainage (cf 2.2.3.2), mais pas
I'appauvrissement de I'eau des couches profondes du sol.

- Une contamination de l'eau du sol par la vapeur atmosphérique irait bien dans le sens d'un
appauvrissement isotopique. Mais cette derniére ne peut agir qu'en surface a travers la couche de
diffusion vapeur alors que I'appauvrissement touche les couches profondes du sol.

- Un mélange avec l'eau du profil initial, déja envisagé au chapitre 2.2.3.2, est une explication
partielle de l'effet d'enrichissement en isotopes lourds de l'eau de drainage mais ne peut pas rendre
compte des compositions isotopiques de l'eau des couches profondes du sol. En effet, les points
représentant celles-ci ne se trouvent pas sur la droite de mélange eau d'alimentation-eau résiduelle (cf.
figure 2.13). Si on suppose de plus que les colonnes ont subi une évaporation entre le prélévement et
I'expérimentation (délai d'un an environ), le déplacement de la composition isotopique moyenne de l'eau
résiduelle du profil ne convient toujours pas pour valider I'hypothése de mélange. Il faudrait envisager
un desséchement extréme ou l'essentiel du profil serait contaminé par la vapeur atmosphérique, comme
il a été constaté sur une colonne de 30 cm au bout de 5 ans (BARIAC, communication personnelle).

- L'ultrafiltration de l'eau par les argiles a été mise en évidence en milieu naturel par GRAF et al
(1965) et étudiée en laboratoire par COPLEN et HANSHAW (1973). Ce phénoméne est di a la
différence de viscosité entre les variétés lourdes et légeres de l'eau et provoque un fractionnement
isotopique. Il produit un ultrafiltrat appauvri en isotopes lourds et une eau résiduelle enrichie qui
permettent de définir une droite isotopique dont la valeur de la pente est estimée au maximum a 3.1.
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Cette pente est trop faible pour expliquer le fait que les points représentatifs de l'eau des couches
profondes du profil (eau résiduelle) sont a droite de la DMM et que l'ultrafiltrat (ici eau de drainage)
définit avec l'eau d'alimentation une pente dont la valeur est de 5.1.

- ONEIL et KHARAKA (1975) étudient I'échange du deutérium et de I'oxygéne 18 entre les
minéraux argileux et l'eau entre 100 et 350 °C. Ils mettent en évidence un échange isotopique pour le
deutérium méme a 100 °C, alors que le phénomeéne est négligeable pour l'oxygéne 18. En effet,
I'échange de protons est indépendant des processus plus lents qui affectent I'oxygéne. Les eaux de
constitution des minéraux étudiés (kaolinite, illite et montmorillonite) présentent des teneurs isotopiques
nettement négatives (respectivement -115, -43 et -82 8;%o). Ces valeurs sont comparables a celle (-78
8211%o0) déterminée par ALLISON et al (1983) pour une attapulgite séchée a l'air (cf. 1.1.3.3.3).

2.2.3.43 Interprétation

On propose finalement le schéma explicatif suivant (figure 2.13):

30 delta 2H %

o "
N o.—o.sm/

09-114
i A?—O.QE{ DMM: Droite météorique mondiale (CRAIG, 1961a)

0.3-05 % : Eau d'alimentation )
0.5-0.7 # : Eau initiale du sol avant saturation
607 / 0 : Eau du sol selon la profondeur z, m
2 ¢ : Eau de drainage . '
M : Mélange eau initiale — eau d'alimentation
l E : Droite d'évaporation (0<z<0.3 m)
I : Eau immobile
S : Droite des eaux profondes du solI (0.31<z<1.} m)
—7() j T I ] T | T | T T
-9 —|8 —]7 —6 -5 —4 -3 -2 -1

delta 180 %o
Figure 2.13: Diagramme synthétique &;-0180 et interprétation (cf. 2.2.3.4).

- L'eau d'alimentation utilisée pour I'opération de saturation des colonnes se mélange avec I'eau déja
présente dans le sol (eau initiale). L'eau en circulation dans le sol acquiert ainsi la composition indiquée
par le point M qui correspond a un rapport de mélange de 1:5.9, valeur tout a fait comparable avec le
rapport calculé de 1:5 (cf. 2.2.3.2). La composition isotopique mesurée de l'eau de drainage, qui est
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celle de l'eau circulante a la base des colonnes, est proche de la composition en M et représente ce
mélange. L'écart d'environ 2 &,3%o est proche de l'erreur analytique (1.7 O211%0).

- La composition isotopique de I'eau dans le sol résulte de la présence de deux phases: une phase
d'eau circulante accomplissant la saturation et le lessivage de l'eau initiale du profil, point M, et une
phase d'eau immobile de composition inconnue représentée par le point hypothétique I. Les points M, L
ainsi que les points représentant les compositions mesurées dans le sol pour différents intervalles de
profondeur, définissent ainsi une droite S similaire a une droite de mélange. La pente de cette droite
vaut 8.8, valeur déduite des relations &(z) (cf. 2.2.3.3).

Cet effet de mélange est & mettre en relation avec la nature du sol caractérisé par sa richesse en
minéraux argileux dont la structure en feuillets a la porosité trés fine empéche le renouvellement de l'eau
intime. Les valeurs données par ONEIL et KHARAKA ( 1975) et ALLISON et al (1983) pour la
composition isotopique de I'eau intime des minéraux argileux vont bien dans le sens de l'évolution
constatée (cf. 2.2.3.4.2). La diminution de l'appauvrissement avec la profondeur peut étre tout aussi
bien la conséquence d'une variation avec la profondeur de la composition isotopique de cette eau, de

son abondance ou des deux.

- L'enrichissement isotopique superficiel sous l'action de I'évaporation définit une droite moyenne E.
Cet effet isotopique fait I'objet d'une simulation par le modéle "MOISE" dans le chapitre suivant.

2.3 MODELISATION DE L'EVAPORATION

Introduction

Dans cette partie nous appliquerons le modéle "MOISE" décrit dans le chapitre 1.2 a la simulation
de I'évaporation de ces colonnes de sol. Dans un premier temps on s'efforcera a simuler l'évolution
hydrodynamique des colonnes (teneurs en eau et flux évaporatoire). Puis, le choix d'un jeu de
paramétres basé sur les mesures et la théorie nous permettra d'obtenir une simulation isotopique de
référence. Enfin, on envisagera de modifier la valeur de certains paramétres et on posera des hypothéses

pour reproduire les profils isotopiques expérimentaux.

2.3.1 Paramétres utilisés dans les simulations

2.3.1.1 Discrétisation

Le profil de sol simulé (z pax = 1.1 m) comporte 33 couches élémentaires réparties en 6 sous-blocs
caractérisés par leur pas d'espace et en 3 blocs (ou horizons) de successivement 0.15, 0.13 et 0.82 m
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d"épaisseur (annexe 1.2). Le tableau 2.1 présente les paramétres (épaisseur, nombre de couches) de ce
découpage qui se signale par un pas d'espace qui augmente (Az = 0.005 & 0.105 m) de la surface a la
profondeur maximale. Ce pas d'espace est adapté aux fortes variations des teneurs en eau et en isotopes
lourds qui se produisent dans la partie superficielle du profil.

Les calculs de simulation se font de la date t = 0, date initiale, & t = 253 jours, date finale de
I'expérience d'évaporation. Le pas de temps variable (de 400 4 50000 s par pas de 400 s) est controlé
par la variation de bilan qui est maintenue entre 0.1 et 0.3 kg.m2 Le critére de convergence de la
boucle itérative X|Fijmax vaut 2 107 kg.m?s et doit étre atteint en 12 itérations au maximum
(annexe 1.2).

n° bloc 1 2 3
Zmin-Zmax m 0-0.15]  0.15-0.28 0.28-1.1
Bsat 0.30 0.40 0.46
VPe Jkg'! 2.0 2.9 -1.6
Ksat kg.s.m> 2107 2107 25107
a Jkg!' | -0.000874 -0.01216 -0.01426
b -0.079 -0.087 -0.155
c -8.107 -7.505 -9.551
d kg.s.m™ 574.3 307.5 0.7123
e 17.7 23.0 21.1
sous-bloc 1 2 1 1 2 3
épaisseur m | 0.04| 0.11 0.13]0.10| 0.30 | 0.42
nb de couches 8 8 5 3 4 4

Tableau 2.1: Paramétres des relations caractéristiques et discrétisation spatiale utilisés dans
les simulations.

2.3.1.2 Relations caractéristiques

Pour déterminer les relations caractéristiques du sol {(8) pour les trois blocs, il a été nécessaire de
faire des hypothéses sur la teneur en eau a saturation 0 s et le potentiel associé Y. Pour 1. on s'est basé
sur les mesures du potentiel durant I'opération de drainage. 0 s a été déterminé par titonnement a partir
de la comparaison des résultats des simulations avec ceux de I'expérience.

Les coefficients a, b et ¢ des relations empiriques Yx(6) (cf. 1.2.1.1.2) sont déterminés par régression
linéaire par la méthode des axes majeurs a partir des couples In(y) et In(8-b), le coefficient b étant
choisi de fagon a optimiser le coefficient de corrélation. Les couples (,0) utilisés sont les couples
mesurés a 0.1 m pour le bloc 1, 2 0.2 m pour le bloc 2 et 4 0.3 et-0.5 m pour le bloc 3 (cf. 2.2.1.2) ainsi
que les couples (We,0 ) choisis pour les trois blocs. Le tableau 2.1 présente les valeurs des coefficients
ainsi obtenus et la figure 2.14-a permet de vérifier que les fonctions W(B) reproduisent de fagon

convenable les couples mesurés.

Les relations k(8) sont plus difficiles a obtenir car on n'a pas réalisé de mesure expérimentale de la
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conductivité. WIND (1966) propose une méthode simple de calcul de couples (k,0) a partir de colonnes
de sol sous évaporation. Le calcul est basé sur la loi de Darcy (cf. 1.1.2.2, équation 15), le flux étant
obtenu par la pesée des colonnes et le gradient de potentiel par les mesures de potentiel. La figure 2.14-
b nous montre les couples calculés par cette méthode, sauf pour les fortes teneurs en eau pour lesquelles
la méthode peu fiable donne des valeurs de k aberrantes (WIND, 1966).
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Figure 2.14: Relations caractéristiques du sol, mesures et fonctions. a: y(0). b: k(8).

Les relations théoriques k(0) sont définies par les coefficients b, d et e (cf. 1.2.1.1.2). Le coefficient
d est obtenu en faisant des hypothéses sur la conductivité a saturation k sat = k(0 sa) et I'exposant e pour
les trois blocs puis en confrontant les résultats des simulations avec les résultats expérimentaux. Les
valeurs retenues de d, e et k g5t sont données dans le tableau 2.1. La figure 2.14-b compare les fonctions
k(@) avec les couples obtenus par la méthode de WIND (1966). On constate une bonne adéquation
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entre les fonctions et les couples calculés pour le bloc 1 alors qu'il y a une différence sensible pour les
blocs 2 et 3.

2.3.1.3 Autres paramétres

Le tableau 2.2 présente les autres paramétres utilisés pour les différentes simulations. La simulation
1 est la simulation de référence et utilise les paramétres mesurés a l'occasion de I'expérience ou, i
défaut, des valeurs théoriques.

Les valeurs de la porosité pour les trois blocs sont les moyennes des porosités mesurées (cf. 2.2.1.1)
sur les intervalles de profondeur correspondants. La température et I'humidité relative atmosphériques
ainsi que les températures dans le sol sont calculées 4 chaque date par le sous-programme SIMUL
(annexe 1.2) par interpolation 4 partir des mesures expérimentales (annexe 2.1) formatées dans le fichier
COLSIMUL. La composition isotopique de la vapeur atmosphérique utilisée dans les simulations est la
moyenne des valeurs mesurées au cours de l'expérimentation (cf. 2.2.3.1), ces derniéres présentant des
variations modérées. La composition isotopique initiale dans le sol est définie & partir des relations &z)
obtenues a partir des mesures effectuées de z = 0.3 m & z yax pour les cing colonnes (cf. 2.2.3.3). Le
profil initial de potentiel dans le sol est déterminé par interpolation sur les valeurs mesurées a t = 0 (cf.
2.2.1.2). Le profil initial de teneur en eau en découle, par l'intermédiaire des relations 1 (8).

Les valeurs choisies pour le facteur de rehaussement du flux de vapeur thermique B et pour les
exposants n, et ng du fractionnement cinétique proviennent de I'étude théorique (cf. 1.2.1.1.3 et
1.2.1.2.4). Les tortuosités dans le sol et I'évaporation potentielle E; sont calées par la comparaison des
résultats des simulations avec les mesures.

Les simulations se font en régime transitoire, c'est a dire avec une limite en bas de profil du type
"drainée" (cal = 2, cf. 1.2.1.3.2).

2.3.2 Calage hydrodynamique

2.3.2.1 Teneurs en eau

La figure 2.15 présente les profils mesurés de teneur en eau aux dates de prélévement des cinq
colonnes (cf. 2.1.2.4) ainsi que les profils calculés par le modéle pour la simulation 1. Le coefficient de
corrélation calculé entre les valeurs mesurées (adaptées a la discrétisation utilisée par le modéle par
interpolation) et les valeurs calculées est de 0.9737, ce qui est satisfaisant.

Le modéle reproduit correctement I'évolution générale de la teneur en eau au cours de I'évaporation,
en particulier en surface. On constate néanmoins que les profils calculés ne représentent pas fidélement
l'allure des profils mesurés. Le compartimentage du sol en trois blocs introduit deux discontinuités dans
les profils de teneur en eau (a 0.15 et 0.28 m), alors que le potentiel, variable principale du modéle,
reste continu (cf. 1.2.1.1.3). Les fonctions exponentielles (0) et k(0) choisies (cf. 1.2.1.1.2) induisent
une courbure de la teneur en eau avec la profondeur dans la partie superficielle du sol qui s'écarte de la
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tendance naturelle. On pourra également noter que la matrice poreuse du sol prélevé présente des
propriétés qui évoluent de fagon plus progressive avec la profondeur.

Les profils simulés présentés sont donc finalement un compromis entre la réalité issue des mesures et
les contraintes et limitations imposées par les hypothéses et formulations théoriques du modéle. Ces
profils sont suffisants pour la simulation des profils isotopiques. En effet, au cours des nombreux tests
réalisés avec des paramétres peu différents de ceux du calage final, on n'a pu constater qu'une faible
variation des compositions isotopiques calculées par le modéle (3 d180%0 maximum pour la valeur de
I'enrichissement maximal au pic isotopique par exemple)

2.3.2.2 Flux évaporatoire

On constate une bonne similitude entre les valeurs mesurées du flux évaporatoire cumulé et celles
calculées par le modéle (figure 2.16). Le coefficient de corrélation est de 0.9977. En particulier, la date
de transition entre le premier stade évaporatoire (Ef €' constant) et le deuxiéme (Zf€¥ diminue) est bien

respectée par la simulation.
Remarque: Les valeurs des teneurs en eau et de flux évaporatoire calculées par les 5 simulations

réalisées avec différents jeux de paramétres ou hypothéses sont toutes trés semblables. Le tableau 2.2
nous le montre dans le cas de Zf " 4 la date finale t s.

2.3.3 Calage isotopique

2.3.3.1 Les simulations proposées
2.3.3.1.1 Simulation 1

La simulation 1 est la simulation de référence pour le calage isotopique. Elle met en jeu des
paramétres (tableau 2.2) qui prennent les valeurs mesurées ou leurs moyennes (p, 6:, 8%, hg, T, et Tz

ainsi que les valeurs théoriques (ng, ns et B).

Les profils isotopiques en 30 calculés par le modéle aux cinq dates de prélévement des colonnes
sont représentés par la figure 2.17-a. Le modéle reproduit correctement l'allure et I'évolution des profils
mesurés (cf. 2.2.3.3). Les deux premiers profils (premier stade évaporatoire) montrent un
enrichissement isotopique superficiel qui se propage en profondeur et dessine une courbe de forme
exponentielle. Les trois profils suivants (deuxiéme stade évaporatoire) sont caractérisés par la
diminution des teneurs en isotopes lourds prés de la surface du sol et la propagation en profondeur de
l'enrichissement isotopique qui définissent ainsi un pic isotopique caractéristique.
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SIMULATION: 1 2 3 2 5
mesure réf. ny a(ip) Ah, xI
PARAMETRES
p bloc 1 0.52 = =|  0.544 =
bloc 2 0.45 = = = =
bloc 3 0.46 = = = =
T bloc 1 0.46 = - = —
bloc 2 0.40 = = = =
bloc 3 0.40 = = = =
B bloc 1 2 = = = =
bloc 2 2 = = = =
b]oc 3 2 = = = =
Ex10°  kgm?s! 8.4 = =| 962 =
57 %o -104.5 = = = =
2H,a
v %o -14.6 = = =
180,a
na/ng 051 03/= = = =
ha fit) = =| +0.26 =
Ta °C flt) = = = =
Tz °C flz,t) = =
89 %0 f{z) =
2H
60 %0 f(Z) = = = =
180
cal 2 = = = =
RESULTATS
digopic  tl %o -0.4 5.6 3.7 5.6 0.5 0.0
t2 2.9 10.2 8.4 10.2 2.1 2.7
t3 0.3 7.7 7.7 8.0 0.3 1.4
t4 0.4 7.4 7.4 7.7 0.2 12
t5 1.4 7.5 7.4 7.8 1.1 0.7
prof.pic tl m 0 0 0 0 0 0
t2 0 0 0 0 0 0
t3 0.0095 0.01 0.01 0.01| 0.005 0.01
t4 0.0215 0.02 0.02 0.02| 0.015 0.02
ts 0.019| 0.035| 0.035| 0.035 0.02 0.03
pente [*  tl 4.83 4.15 4.7 4.15 5.49 4.14
t2 4.16 3.98 4.32 3.98 5.19 3.94
t3 3.50 3.33 3.34 3.28 4.50 3.26
t4 3.13 3.46 3.46 3.39 4.74 3.37
t5 2.77 3.46 3.46 3.39 4.62 3.36
pente v*  tS 1.70 1.70 1.95 1.52 1.78
>f e t5 kg.m? 74.8 74.2 74.2 74.2 75.3 74.2

*: Valeurs des pentes 2H-'20; I: "zone liquide"; v: "zone vapeur".

=: Valeur identique a celle de la simulation 1 de référence.

Tableau 2.2: Paramétres utilisés pour les simulations 1 a 5 et résultats.
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Mais, bien que la simulation reproduise de fagon qualitative les profils mesurés, les profils calculés
présentent des teneurs isotopiques dans la partie superficielle du sol qui sont nettement supérieures aux
valeurs expérimentales. En effet, la valeur calculée de I'enrichissement maximal au niveau du pic au
deuxiéme stade évaporatoire est d'environ 7.5 8;30%o pour des valeurs mesurées comprises entre -0.3 et
1.4 8;30%eo (tableau 2.2).

Un désaccord s'exprime également en ce qui concerne les pentes des relations &,1-0180 dans la
"zone de diffusion liquide", c'est a dire sous le pic isotopique. En effet, bien que la pente calculée
diminue au cours de la progression de I'évaporation comme l'avait montré l'expérience, les valeurs
calculées sont inférieures aux valeurs mesurées pour le premier stade évaporatoire puis supérieures au
deuxiéme stade évaporatoire (tableau 2.2).

2.3.3.1.2 Simulation 2

La simulation 2 (tableau 2.2) est une tentative pour améliorer les valeurs calculées des pentes
isotopiques en "zone liquide”. La seule différence avec la simulation 1 réside dans la valeur du
paramétre n, qui est de 0.3 au lieu de la valeur théorique de 0.5 (cf. 1.2.1.2.4).

Cette hypothése revient a postuler l'existence d'une composante turbulente r; au transport de vapeur
entre le sol et I'atmosphére qui s'ajoute a la résistance a la diffusion moléculaire r,;. Les équations 23 et
24 (cf. 1.1.3.1) nous suggérent ici un rapport r/r,, valant 0.67. L'expérimentation sur colonne conduite
en milieu clos est a l'abri du vent extérieur. Néanmoins des phénoménes convectifs peuvent
éventuellement se produire a l'occasion de contrastes entre les températures et pressions
atmosphériques internes au laboratoire et celles de l'extérieur qui subit les variations climatiques
naturelles, ou bien méme du fait de la présence de I'expérimentateur. MERLIVAT et COANTIC (1975)
obtiennent dans le cas des échanges entre I'océan et I'atmosphére des rapports r/ry, qui varient de 1.7 a
4.6 quand la vitesse moyenne du vent & 10 m d'altitude augmente de 1 a 13 m.s”. La valeur de n, que
nous avons utilisé conduirait donc a un rapport r/ry, caractéristique d'une faible turbulence.

Les valeurs des pentes isotopiques calculées a l'occasion de cette simulation sont dorénavant
équivalentes pour le premier stade évaporatoire aux valeurs expérimentales mesurées (t; et tj,
tableau 2.2). Mais les valeurs des pentes demeurent identiques au deuxiéme stade évaporatoire a celles
calculées par la simulation 1, la valeur de n, ayant trés peu d'influence une fois que la teneur en eau en
surface est proche de la teneur en eau résiduelle (équation 52, cf. 1.2.1.2.4). La pente reste donc
surestimée par le modeéle pour la derniére colonne prélevée (date t s = 253 jours) avec une valeur
calculée de 3.46 pour une valeur mesurée de 2.77, soit un écart de 25 %.

2.3.3.1.3 Simulation 3
Le but de la simulation 3 est d'étudier linfluence éventuelle du potentiel sur les facteurs de

fractionnement a I'équilibre. On a vu au chapitre 1.2.1.2.1 comment STEWART (1972) exprime de
fagon théorique ce phénoméne. On a donc modifié le logiciel pour calculer les facteurs de
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fractionnement en fonction de la température et du potentiel (équation 41).

Les résultats de la simulation 3 (tableau 2.2) et leur comparaison avec ceux de la simulation 1
(référence) nous montrent que I'enrichissement maximum en 130 au pic isotopique est identique au
premier stade évaporatoire puis faiblement augmenté¢ de 4 % au deuxiéme stade. Ceci est la
conséquence de l'augmentation du facteur de fractionnement en 80 en relation avec l'accroissement
rapide en surface des potentiels qui accompagne la transition E/E; (figures 1.9 et 2.4). A l'inverse, ayy
diminue avec l'accroissement du potentiel et I'enrichissement en 2H est minoré.

La conjugaison de ces phénoménes explique la diminution de la valeur de la pente On-9180 au
deuxiéme stade évaporatoire (tableau 2.2). Mais cette diminution de la pente est nettement insuffisante
(2% at s) pour expliquer la pente mesurée a la fin de notre expérience.

2.3.3.1.4 Simulation 4

La simulation 4 fait 'hypothése que I'humidité relative de l'atmosphére qui interagit avec l'eau du sol
est plus élevée que celle de I'atmosphére libre qui a été mesurée. Cette hypothése a parfois été utilisée
pour rendre compte de la différence entre les profils isotopiques théoriques et les profils mesurés en
régime permanent (YOUSFI et al, 1984; cf. 1.1.3.5.1).

La figure 2.17-b nous montre un calage réalisé avec une surestimation de I'humidité relative h, de
0.26 et une légére modification de la porosité du bloc 1 (tableau 2.2). Cette surestimation de I'humidité
relative impose une augmentation de l'évaporation potentielle (tableau 2.2) pour conserver un flux
évaporatoire identique au premier stade évaporatoire (équation 38). Les profils en '®0 ainsi calculés
reproduisent fidélement les profils mesurés (coefficient de corrélation r = 0.9819) a I'exception du
deuxiéme profil a 42 jours pour lequel I'enrichissement isotopique est légérement sous-estimé (de 1.4
6180%0 au maximum).

Une augmentation de I'humidité relative atmosphérique est donc susceptible d'expliquer la forte
différence constatée entre le profil en 130 de référence (simulation 1) et les mesures expérimentales.
Mais les pentes isotopiques en "zone liquide" augmentent fortement et accroissent leur écart avec les
pentes mesurées (tableau 2.2). Cette hypothése, si elle permet le calage du modele sur les profils en 180
mesurés, contribue a augmenter le désaccord avec les profils en H qui sont alors largement surestimés.

2.3.3.1.5 Simulation 5

La simulation 5 postule l'existence d'une phase d'eau immobile dans le sol. On fait les hypothéses

suivantes:

- Les compositions isotopiques totales & sont issues d'un mélange entre une phase immobile I et une
phase mobile M avec un rapport de mélange xI (proportion d'eau immobile):

& = (1-xI).6MxI 8l
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- La composition isotopique de la phase mobile affectée par l'évaporation est celle que calcule le
modéle (simulation 1). Les compositions calculées &(z,t) sont associées aux teneurs en eau 0(z,t) et non
aux teneurs en eau associées a la phase mobile qui leur sont inférieures. Pour un flux évaporatoire £ €*(t)
identique, nous admettrons que les profils isotopiques calculés pour la teneur en eau mobile sont peu
différents des profils calculés pour la teneur en eau totale. En effet, les compositions isotopiques, en
particulier au niveau du pic, sont essentiellement déterminées par le régime évaporatoire et les
parameétres atmosphériques (cf. 1.2.2.1.3).

- La composition isotopique de la phase immobile est constante dans le temps et considérée comme
égale a la composition isotopique a la fin de I'opération de drainage, soit la composition isotopique
initiale de l'expérience d'évaporation (cf. 2.3.1.3). Ce choix arbitraire témoigne de notre ignorance de la
composition de la phase immobile mais il s'avérera suffisant pour notre démonstration.

- Le rapport de mélange xI est également supposé constant dans le temps.

La figure 2.17-c présente les profils isotopiques ainsi calculés et l'évolution de xI avec la profondeur
sur l'intervalle 0-0.3 m. Les coefficients xI(z) ont été déterminés en minimisant pour chaque profondeur
de calcul la somme des carrés des écarts entre la composition isotopique en 20 calculée par l'équation
ci-dessus et les compositions mesurées pour les cinq dates de prélévement. Précisons & cet égard que les
valeurs de xI(z) dépendent largement du choix de dI(z). Le coefficient de corrélation entre les profils
isotopiques calculés et les profils mesurés est de 0.9741, ce qui est un résultat un peu moins satisfaisant
que celui de la simulation 4. En effet, on constate que la simulation 5 reproduit moins bien que la
simulation 4 la profondeur et la teneur maximale du pic isotopique au deuxiéme stade évaporatoire
(figure 2.17). Ces profils réduisent néanmoins 'écart observé entre les compositions calculées par la
simulation 1 de référence et les compositions mesurées. Le coefficient xI est peu variable avec la
profondeur (moyenne 0.45+0.04) et présente des valeurs a priori vraisemblables. Les valeurs des pentes
isotopiques sont légérement diminuées par rapport a la simulation 1 de référence (tableau 2.2) du fait du
mélange mais la différence demeure modérée ici.

Comme I'hypothése concernant h,, I'hypothése de I'existence d'une phase immobile est susceptible de
permettre un calage des profils isotopiques calculés sur les mesure expérimentales. Mais seule cette
derniére conserve des valeurs acceptables aux pentes isotopiques.

2.3.3.2 Discussion

La confrontation entre les compositions isotopiques dans le sol mesurées a I'occasion de l'expérience
d'évaporation et les compositions calculées par le modeéle pour la simulation de référence (cf. 2.3.3.1.1,
simulation 1) nous a montré qu'il existait un désaccord en ce qui concerne d'une part I'enrichissement
isotopique au niveau du pic et d'autre part les pentes d'évaporation. Différentes hypothéses ont été
avancées pour réconcilier les résultats théoriques avec les résultats expérimentaux.
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2.3.3.2.1 Pic isotopique

En ce qui concerne I'enrichissement maximum au pic isotopique, I'étude de l'influence des paramétres
du modéle (cf. 1.2.2.1.3, tableau 1.1) nous offre plusieurs possibilités.

Une diminution du paramétre n, méme considérable, n'est pas suffisante pour obtenir une valeur
correcte de la composition isotopique au pic. De plus, cela conduirait 4 augmenter la pente en "zone
liquide" et donc & accroitre le désaccord avec les résultats expérimentaux. On peut également envisager
de modifier la valeur de la composition isotopique de la vapeur atmosphérique mais il faudrait alors une
minoration d'au moins 10 8;30%o, ce qui est excessif et méme peu réaliste.

Seule une majoration de I'humidité relative atmosphérique peut aisément rendre compte de
I'enrichissement isotopique mesuré au pic (cf. 2.3.3.1.4, simulation 4).

Cette hypothése est comparable avec celle que fait DONGMANN et al (1974) pour la transpiration
des végétaux. Ils distinguent deux sources de vapeur dans l'environnement: la vapeur de l'atmosphére
libre et la vapeur provenant de I'évapotranspiration des plantes et des sols. La vapeur a proximité de la
plante résulte d'un mélange de ces deux podles. Notre cas est analogue: la vapeur extérieure se mélange
avec la vapeur produite par |'évaporation de I'eau des colonnes de sol ce qui tend a augmenter 'humidité
relative de l'atmosphére a la surface méme du sol. La composition de la vapeur issue du sol étant
enrichie en isotopes lourds par rapport a celle de l'atmospheére libre, le mélange produira ainsi une
vapeur a la surface du sol dont la composition isotopique sera enrichie. Les équations 38 et 51 qui nous
donnent les expressions des flux évaporatoires en eau et en espéces isotopiques a la surface du sol ont
déja la forme d'équations de mélange entre la vapeur de I'atmosphére libre et la vapeur issue du sol
(supposée en équilibre isotopique avec l'eau liquide a la surface du sol). Introduire I'hypothése de
DONGMANN a ce niveau serait inutile car redondant.

Ces considérations nous montrent qu'il n'y a pas de justification théorique a une augmentation de h,
qui ne serait pas accompagnée d'une modification de la composition isotopique de la vapeur
atmosphérique. Enfin cette hypothése, si elle permet de reproduire les profils expérimentaux en 20,
donne des valeurs pour les pentes d'évaporation en "zone liquide" qui sont beaucoup trop élevées. Ces
raisons nous conduisent donc finalement a écarter cette hypothese.

2.3.3.2.2 Pentes des droites d'évaporation

Les pentes des droites isotopiques en "zone liquide" calculées par la simulation de référence sont
plus faibles que les pentes mesurées au début de l'expérience et plus fortes a la fin. On a montré
(simulation 2, cf. 2.3.3.1.2) qu'il était possible de réduire cet écart au premier stade évaporatoire en
diminuant la valeur du parameétre n, de 0.5 a 0.3, ce qui revient a supposer l'existence d'une composante
turbulente aux échanges de vapeur entre le sol et l'atmosphére. Mais la pente calculée par le modéle
pour la derniére colonne prélevée demeure trop élevée.
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La pente a I'état stationnaire calculée par les formulations développées par BARNES et ALLISON
(1983 et 1984) (cf 1.1.3.5.2) avec les mémes paramétres que ceux utilisés pour la simulation de
référence (pour des paramétres climatiques moyens) vaut respectivement 3.73 et 2.73. La valeur de
BARNES et ALLISON (1983), qui prend en compte I'humidité relative atmosphérique, est comparable
a celle calculée par le modéle a t 4 et t s, soit 3.46, alors que la valeur de BARNES et ALLISON (1984)
est plus proche de la valeur expérimentale a t s.

Un test de longue durée (5 ans), non représenté ici, en conditions climatiques moyennes nous a
permis de constater que la pente atteint une valeur quasi stationnaire dés le début du second stade
évaporatoire (valeurs comprises entre 3.34 et 3.44 avec une moyenne de 3.40). Il nous semble donc
justifié de faire I'analogie entre la pente quasi stationnaire calculée par le modéle en régime transitoire et
la pente théorique en régime stationnaire. Le pic isotopique continue par contre a évoluer: il atteint
progressivement une profondeur de 0.2 m et une valeur maximale de 2 8;30%o au bout de 5 ans.

L'hypothése de la dépendance du facteur de fractionnement a I'équilibre avec le potentiel va bien
dans le sens d'une diminution de la pente calculée au deuxieéme stade évaporatoire mais cette diminution
est insuffisante pour rendre compte de la pente mesurée (cf. 2.3.3.1.3, simulation 3). Il n'y a pas de plus,
a notre connaissance, d'éléments expérimentaux appuyant les considérations théoriques de STEWART
(1972) (cf. 1.2.1.2.1).

L'étude de l'influence des paramétres sur les résultats du modele (cf. 1.2.2.1, tableau 1.1) nous a

montré que seuls n, 8, 8%, h, et T, pouvaient avoir une influence sensible sur les pentes isotopiques.

Pour diminuer la pente calculée et la rapprocher ainsi de la valeur mesurée a t s il faudrait augmenter ng,
ce qui n'est pas possible car ng est déja a sa valeur maximale, soit 1. De méme les autres possibilités

comme diminuer 6;’80 a par rapport a GZH,H ou GgH par rapport a 6?80, ou diminuer h, ou T, sont peu

réalistes.
2.3.3.2.3 Hypothése d'une phase d'eau immobile

La simulation 5 fait I'hypothése de l'existence d'une phase d'eau immobile non affectée par
I'évaporation en ce qui concerne sa composition isotopique. Les études isotopiques en milieu naturel
concernant les domaines mobiles et immobiles de I'eau des sols sont limitées, a notre connaissance, au
processus d'infiltration (cf. 3.2.5.5.2).

Le domaine de l'eau immobile consiste en des pores microscopiques ou déconnectés du domaine des
eaux circulantes. Les échanges entre ces deux domaines se font par diffusion en réponse a un gradient
de concentration. Mais cette diffusion est relativement lente et les compositions isotopiques des eaux
des deux domaines peuvent ainsi demeurer différentes.

Les sols argileux comporte une part importante d'eau non circulante. On considére en pratique que
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I'eau circulante, eau gravitaire et capillaire, est a un potentiel inférieur en valeur absolue au potentiel
équivalent au point de flétrissement permanent Pf = 4.2, soit 1600 Jkg! (Pf=1+ log(y), avec y en
J.kg‘l). On constate pour le sol étudié ici que la teneur en eau (volumique) calculée selon cette
définition du domaine des eaux non circulantes est relativement importante, soit pour les blocs 1, 2 et 3
respectivement 9.0, 12.1 et 14.1 % (figure 2.14-a).

La théorie des mouvements de I'eau et de solutés dans ces systémes a deux phases est décrite par
deux équations différentielles, l'une reliant la variation globale de bilan en eau et solutés aux flux
affectant la phase mobile, comme I'équation 50, et l'autre exprimant I'échange entre les deux phases
(VAN GENUCHTEN et WIERENGA, 1976).

Le modéle que nous avons utilisé pour les simulations n'est pas congu pour prendre en compte deux
phases d'eau. Le calcul que nous avons réalisé (cf. 2.3.3.1.5) n'est donc pas une modélisation prenant en
compte une phase immobile mais seulement une simulation de la possibilité qu'offre cette hypothése
pour expliquer nos profils expérimentaux.

Cette simulation est limitée par la méconnaissance que nous avons de la composition isotopique de
la phase immobile dI(z) et par le fait qu'on ne prend pas en compte les échanges entre les deux phases.
De plus, l'importance de la phase immobile est exprimée par le rapport de mélange xI = 6I/(61+6M),
avec Ol teneur en eau de la phase immobile et 6M teneur en eau de la phase mobile, plutét que par 61.
Une tentative, non représentée ici, de calcul des profils isotopiques avec 01(z) au lieu de xI(z) permet
également de réduire I'écart existant entre les résultats de la simulation de référence et les mesures
expérimentales. Mais le calage est de moins bonne qualité, en particulier pour ce qui concerne
I'évolution du maximum d'enrichissement au pic isotopique au cours du temps. Une optimisation
conjointe de 61(z) et de 8I(z) permet d'améliorer partiellement le calage.

L'hypothése d'une phase d'eau immobile nous parait donc étre finalement une explication
vraisemblable pour interpréter nos profils isotopiques car elle permet tout a la fois de réduire 'écart
entre les enrichissements isotopiques théoriques en 30 et les enrichissements mesurés et d'obtenir des
pentes &,15-0180 convenables.

Ajoutons de plus que des teneurs appropriées en 2H et 0 pour la phase immobile sont susceptibles
d'expliquer la faible pente isotopique mesurée pour la cinquiéme colonne de sol. Cette hypothése est
comparable dans le principe a celle avancée par FONTES et al (1986) pour rendre compte de droites
d'évaporation en milieu naturel aux pentes anormalement faibles (cf. 1.1.3.5.2).

Conclusion

L'étude expérimentale de 1'évaporation de I'eau de colonnes de sol et son interprétation réalisées dans
ce chapitre nous conduit a souligner les difficultés d'application de la méthode isotopique dans les sols
argileux. Ces difficultés ont ét¢ anticipées par BARNES et ALLISON (1983) dont certaines hypothéses
excluent ce type de sol. La plupart des études isotopiques, que ce soit au laboratoire ou sur le terrain,



121

concernent (judicieusement) les sols sableux (cf. 1.1.3.3.3 et 1.1.3.5).

Le modele "MOISE", basé sur les travaux théoriques de BARNES et ALLISON, posséde des
limitations. Son imperfection majeure réside & notre avis dans les conditions aux limites & la surface du
sol (équations 38 et 51) qui ne rendent pas compte de fagon rigoureuse des échanges sol-atmosphere.
Une modélisation plus efficace des conditions aux limites consisterait en un couplage des équations de
transfert a linterface sol-atmosphére avec les équations régissant les transferts purement
atmosphériques et la prise en compte des échanges énergétiques. Mais l'usage de telles équations
requiert un nombre accru de paramétres, et donc des mesures supplémentaires parfois difficiles a mettre
en oeuvre. Une deuxiéme limitation inhérente a ces conditions aux limites en surface concerne
I'influence des conditions de transferts sur le fractionnement cinétique dans la partie superficielle du sol.
Nous avons choisi d'exprimer ce phénoméne d'une fagon simple en indexant I'exposant du
fractionnement cinétique sur la teneur en eau superficielle (cf. 1.2.1.2.4).

Certains problémes théoriques relatifs au fractionnement isotopique liquide-vapeur dans les sols
demeurent. L'étude des profils isotopiques en phases vapeur et liquide dans des dunes au Sahara réalisée
par COLIN KACKZALA (1986) montre que pour des teneurs en eau superficielles trés faibles (0.3 %)
on trouve des compositions en 20 identiques dans la vapeur et dans le liquide au lieu d'avoir un
équilibre isotopique, ce qui suggérerai un échange total de l'oxygéne entre les deux phases. Ce
phénomeéne n'apparait pas pour le deutérium. Des arguments théoriques (STEWART, 1972) suggeérent
une influence du potentiel de l'eau sur les facteurs de fractionnement a l'équilibre. Ces considérations
laissent planer un doute sur la réalité de I'équilibre isotopique liquide-vapeur dans la partie superficielle
des sols pour des desséchements importants.

L'interprétation de la composition des eaux profondes du sol héritées de l'opération de saturation
ainsi que de la modélisation de l'évaporation affectant les eaux superficielles ont conduit a postuler
I'existence de domaines d'eau immobile.

Cette hypothése souligne une difficulté importante concernant linterprétation des compositions
isotopiques dans les sols argileux a l'espace poral complexe. En effet, cela implique qu'il existe différents
types d'eau (eau de constitution, eau liée, eau capillaire, eau gravitaire) affectés de fagon différente par
les effets isotopiques et les phénoménes d'échange.

L'étude de la nature et des propriétés isotopiques de ces types d'eau, ainsi que des échanges les
affectant, pourrait contribuer a résoudre certaines difficultés inhérentes a I'étude des mouvements de
l'eau et des solutés dans les sols.
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3. APPLICATION EN MILIEU NATUREL au Burkina Faso
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3.1 LES SITES D'ETUDE

3.1.1 Contexte régional

3.1.1.1 Introduction: Hommes et paysages du Burkina Faso

Le Burkina Faso s'étale sur 274000 km? au centre de la boucle du fleuve Niger (figure 3.6) dans une
région aux reliefs trés modestes et aux paysages monotones. Les altitudes s'échelonnent de 125 4 749 m
avec une moyenne inférieure a 400 m.

Sous I'égide de la royauté Mossi pendant prés d'un millénaire, le pays devint colonie frangaise sous le
nom de Haute-Volta en 1919 puis acquit son indépendance en 1960. Le pays a été rebaptisé en 1985 en
Burkina Faso, le "pays des hommes intégres".

Sans accés maritime, sans fleuve ou lac important, ne possédant qu'une industrie trés faiblement
développée et des ressources miniéres peu exploitées, le pays trouve ses modestes ressources dans sa
production agricole laborieuse et son patrimoine humain.

La végétation du Burkina Faso présente une répartition paralléle a I'équateur, en relation directe avec
la zonation climatique (cf. 3.1.1.5.1). Dans le domaine sahélien au nord on trouve une steppe arborée
ou arbustive clairsemée sur un tapis discontinu de graminées. Dans le domaine soudanien, le tapis
herbeux est plus régulier et il apparait de nouveaux arbres. Plus au sud, ce sont savanes boisées et foréts
claires qui forment le paysage.

La population du Burkina Faso (7285000 habitants en 1982), trés jeune, est concentrée en pays
Mossi au centre et en pays Bobo au sud-ouest; 90 % des Burkinabes occupent le secteur rural.

L'agriculture (sorgho, millet, arachides, coton et quelques fruits, légumes et autres céréales) se
pratique pendant la saison humide sur champs de brousse temporaires, champs villageois permanents
amendés et champs de bas-fonds. L'élevage extensif est largement développé, en particulier le petit
bétail, pour des raisons souvent économiques.

Les rares industries sont concentrées a Ouagadougou et a Bobo-dioulasso et assurent les besoins de
base de la population. Les ressources miniéres exploitées se limitent 4 une mine d'or industrielle et
quelques centres d'orpaillage (PEROU et ZALACAIN, 1975).

3.1.1.2 Esquisse géologique

Le Burkina Faso comporte trois grands ensembles géologiques de I'ouest africain. L'absence de
mouvements tectoniques significatifs depuis le précambrien donne un relief plat de roches anciennes.
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Le socle précambrien occupe les trois-quarts du pays (figure 3.1). Le socle précambrien inférieur
(antébirrimien), agé d'environ un milliard d'années, comporte des granites syntectoniques et post-
tectoniques (batholites), des migmatites variées, des formations basiques et des roches métamorphiques
plissées.

Les sillons birrimien (précambrien moyen) se sont constitués lors de l'orogenése éburnéenne -
1850+250 Ma) par fracturation N60-N80 ° du socle précambrien inférieur et remplissage volcanique et
volcano-sédimentaire suivi d'une métamorphisation épizonale 3 mésozonale et d'une granitisation
syntectonique. On y trouve un ensemble sédimentaire de schistes, quartzites et roches volcano-
sédimentaires, un ensemble volcanique basique & neutre, quelques faciés ultrabasiques associés aux
laves et des plutons granitiques. L'absence de manifestation orogénique ultérieure a conduit a une
cratonisation du socle par érosion et pénéplénation.

Les formations du précambrien supérieur et du cambro-ordovicien sont placées en couverture. Elles
sont représentées au nord par les séries sédimentaires de la boucle du Niger, au sud-est et au sud-ouest
par des gres et des schistes.

Le tertiaire (continental terminal) gréseux a argilo-sableux est localisé au nord-ouest et a I'est.

Le quaternaire est représenté par les alignements de dunes, en général mortes, orientés est-ouest du
Sahel. Les cuirasses latéritiques omniprésentes dans le pays témoignent d'un ancien niveau de
pénéplénation et sont mises en évidence par I'érosion actuelle sous forme de collines tabulaires. Les
alluvions récentes, d'intérét agricole important, se trouvent le long des riviéres principales. |

3.1.1.3 Esquisse géomorphologique

On se limite ici a la région centre du plateau Mossi, des environs de Ouagadougou, dans laquelle se
situe Barogo, le site principal de cette étude. Cette région est constituée d'une plaine d'altitude 250 a
300 m a faibles pentes, d'ou émergent affleurements rocheux et buttes cuirassées.

Les reliefs rocheux sont essentiellement dus au Birrimien volcanique et forment de petits chainons
érodés cernés par des buttes cuirassées étagées. Ces derniéres présentent une morphologie de tables
monoclinales semblant s'élancer vers les chainons avec une pente variable. On trouve également des
collines granitiques. Les plaines sont constituées de longs glacis a faible pente liés aux cuirasses et
altérites sous-jacentes. Elles sont modelées par le réseau hydrographique. Les inselbergs birrimiens
correspondent a une surface d'érosion éocéne, le versant est supposé pliocéne alors que le glacis est
quaternaire (KALOGA, 1983).

3.1.1.4 Esquisse pédologique
Comme pour l'esquisse géomorphologique, on se limite a la région centre. La surface actuelle

composée de restes de surfaces héritées présente un substratum hétérogéne. Le fagonnement de cette
surface par le réseau de drainage a plus ou moins déblayé les matériaux kaolinitiques anciens.
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Les roches volcano-sédimentaires birrimiennes sont généralement peu favorables a la
progression de l'altération kaolinitique et smectitique. Les sols qui y sont associés sont des sols
ferrugineux tropicaux ocres ou rouges qui couvrent environ la moitié de la surface du pays. D'une
épaisseur moyenne de deux meétres, ils présentent un horizon de surface clair pauvre en matiére
organique et appauvri chimiquement puis un horizon lessivé plus argileux et enfin un horizon argileux a
pédogenése plus poussée, riche en taches et nodules de fer et manganése. Ces sols sont en général assez
pauvres mais présentent une bonne capacité de rétention en eau grice au développement des horizons
intermédiaires.

Les formations sableuses récentes, les affleurements rocheux non décomposés et les cuirasses
latéritiques sont surmontées de sols minéraux bruts ou lithosols présentant un horizon superficiel unique
a peine ébauché a inexistant (KALOGA, 1983).

3.1.1.5 Le climat
3.1.1.5.1 Origine et nature du climat
Le climat du Burkina Faso est sous la dépendance de deux anticyclones subtropicaux: I'anticyclone

de Saint-Héléne localisé dans le golfe de Guinée responsable de la mousson, vent maritime frais et
humide de secteur SSO, et l'anticyclone du Sahara qui est a l'origine de I'Harmattan, un vent chaud et

sec ENE.

6rande saison séche Saison des pluies

Lt ¥, .
"‘A’n’lityclone bd d:';.éi.
de Ste Héltne § HARMATTAN

Figure 3.2: Régime climatique en Afrique de 'ouest (CASENAVE et
VALENTIN, 1989). a: Déplacements du front inter-
tropical (FIT). b: Les zones de temps associées au FIT.

La zone de séparation entre les deux flux, le front de mousson ou

JUILLET front intertropical FIT, peut étre assimilée a un plan incliné s'¢levant
vers le sud. Cette zone d'affrontement entre les deux masses d'air
génére quatre grands types de temps (figure 3.2):

- Au nord du FIT, l'affaiblissement des masses d'air interdit le développement des formations

nuageuses: c'est la saison séche (zone a),
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- Au sud du FIT sur 300 a 400 km, la faible épaisseur de la mousson engendre seulement quelques
formations nuageuses a l'origine d'orages locaux et éléve le degré hygrométrique au sol (zone b);

-Plus au sud, on trouve des lignes de grains ou "tornades" de distribution spatio-temporelle
irréguliére s'affaiblissant d'est en ouest;

- Lorsque I'épaisseur de la mousson est maximale les précipitations consistent en averses prolongées
a caractére continu;

- Encore plus au sud, on retrouve une masse d'air plus sec d'origine australe, c'est la petite saison
séche équatoriale (CASENAVE et VALENTIN, 1989).

L'oscillation de la zone d'affrontement entre les deux flux au cours de 'année entre la cote du golfe
de Guinée en janvier et le sud algérien en aodt induit une zonation climatique nord-sud. Le Burkina
Faso se classe dans la zone de climat tropical sec ou soudanien. On y distingue: une saison séche de
novembre a avril, un régime transitoire alternativement sec et humide d'avril a juin, une saison des pluies
de juin a septembre avec une intensité maximale des précipitations en aoit et enfin un second régime

transitoire de septembre a novembre.
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Figure 3.3: Pluviométrie et température au Burkina Faso, les trois grands types climatiques
(PEROU et ZALACAIN, 1975).

L'extension en latitude du pays détermine trois sous-types climatiques déterminés par la pluviométrie
annuelle (figure 3.3): une zone méridionale humide (plus de 1000 mm) a faible amplitude thermique
annuelle, une zone centrale (entre 650 et 1000 mm), une zone septentrionale (moins de 650 mm)
caractérisée par sa sécheresse et de fortes variations thermiques. Ces trois zones sont classiquement
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dénommeées zone sud-soudanienne, zone nord-soudanienne et zone sahélienne.

3.1.1.5.2 Les deux saisons

La saison des pluies ou hivernage se décompose en quatre périodes. En avril débutent les premiéres
pluies alors que I'air humide en provenance du sud pénétre par intermittence sur le pays. 1l s'agit de
lignes de grains orageux se déplagant généralement d'est en ouest et précédées de tornades séches. En
mai et en juin, le FIT progresse jusqu'd s'installer de fagon permanente, les pluies sont encore
irréguliéres et d'abondance moyenne. En juillet, aoiit et jusqu'a la mi-septembre c'est le coeur de la
saison des pluies avec des averses réguliéres et abondantes. Le FIT repart vers le sud entre la fin
septembre et mi-octobre et les pluies se raréfient. La saison des pluies s'achéve nettement plus
rapidement qu'elle avait débuté, sauf dans la zone sahélienne ol les deux périodes transitoires ont des
durées semblables.

La saison séche qui se déroule sur la moitié de l'année est généralement dominée par un soleil
implacable et une atmospheére poussiéreuse. L'alizé ou Harmattan, vent provenant du Sahara, renforce la
sécheresse de l'air qui peut atteindre ainsi une hygrométrie de 5 a 10 %. Parfois une irruption d'air
polaire engendre un ciel couvert ou une faible averse telle la "pluie des mangues" en février ou mars.

Outre les variations latitudinales de la pluviométrie annuelle, on rencontre dans ces régions une assez
forte variation inter-annuelle. Sur la période 1953 a 1988, les extrema annuels de la pluviométrie a
Ouagadougou sont de 661 et 1142 mm (figure 3.4), pour une moyenne de 818 mm. Cette variabilité
croit du sud au nord, en fonction inverse de la pluviométrie annuelle.
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Figure 3.4: Pluviométrie annuelle 3 Quagadougou-aérodrome de 1953 a 1988.

L'effet important de cette irrégularité est l'apparition de périodes de sécheresse. La zone sahélienne
connait en effet depuis 1968 une tendance climatique caractérisée par un net déficit pluviométrique di
essentiellement a une concentration exceptionnelle en années séches et une raréfaction des précipitations
journaliéres de hauteurs supérieures a 40 mm (CASENAVE et VALENTIN, 1989; ELDIN, 1984).
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3.1.1.5.3 Température et hygrométrie

La variation saisonniére des températures se décompose en deux saisons chaudes et deux saisons ou
la température s'adoucit, ce qui donne 2 la courbe de variation annuelle de la température une allure
caractéristique en dos de chameau (figure 3.3). La variation journaliére est tres importante en saison
seche du fait du rayonnement solaire intense et de la sécheresse de l'air. A l'inverse, en saison des pluies,
la variation journaliére s'atténue.

L'humidité atmosphérique moyenne annuelle décroit des régions subéquatoriales (85 % 2 Abidjan) a
la zone subdésertique (36 % a Tombouctou). A Ouagadougou cette moyenne est de 49 %. Les
moyennes mensuelles montrent une oscillation annuelle avec un maximum en aoiit de 80 % et un
minimum vers mars avant l'arrivée du FIT de 25 %. Les variations journaliéres de I'humidité sont
importantes. L'humidité est maximale 4 l'aube et décroit avec I'élévation du soleil. En saison des pluies
ces variations sont irréguliéres, elles dépendent des averses.

Finalement, les différents éléments climatiques présentés ici nous montrent que le Burkina Faso est
sous l'influence d'un climat particuliérement contrasté. L' été" est trés sec, chaud et ensoleillé, souvent
assorti d'un vent faible mais briilant qui crée des conditions évaporatoires intenses. L'hivernage est
caractérisé par des précipitations relativement abondantes sous la forme d'averses intermittentes le plus
souvent orageuses. Enfin, deux bréves périodes de transition apportent du répit a la chaleur et aux

pluies.
3.1.1.6 Esquisse hydrologique et hydrologéologique

Le Burkina Faso est un pays plat. A l'exception de la Volta noire, les cours d'eau présentent un
écoulement temporaire lié a la longueur de la saison séche et a la nature particuliére des aquiferes. Le
réseau hydrographique est néanmoins assez développé (figure 3.1). Les bassins hydrologiques sont le
plus souvent superposables aux bassins versants hydrogéologiques. Les mares sont nombreuses mais

généralement peu profondes, temporaires et sans écoulement.

A l'exception de la province gréseuse, c'est dans le couple socle cristallin-altérites que se trouvent les
aquiféres. On y distingue trois réservoirs superposés. Les altérites comportent de haut en bas dans les
secteurs granito-gneissiques: cuirasse latéritique, altérations argileuses et arénes grenues, sur une
épaisseur totale de 10 a 20 m. Dans les régions schisteuses les matériaux sont a dominante argileuse et
atteignent 15 a 40 m d'épaisseur. Le réservoir de fissures, zone de transition entre les altérites et la
roche saine sous-jacente, est constitué d'éléments rocheux et de produits d'altération parcourus de
nombreuses fissures et diaclases ouvertes mais souvent colmatées. Son épaisseur est mal connue mais
peut étre estimée a 40-50 m dans les formations cristallines. Le réservoir des fractures majeures
(plurikilométriques, subverticales, trés profondes et jalonnées de zones broyées) est souvent le siége de
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circulations d'eaux souterraines. La zone fissurée du socle est aquifére essentiellement dans ses 20 a 30
premiers métres.

Ces trois réservoirs peuvent chacun contenir des nappes temporaires ou permanentes. Mais on
considére généralement qu'il s'agit d'un seul systéme aquifére bicouche formé d'un réservoir semi-
perméable capacitif (les altérites) surmontant un réservoir fissuré captif a fonction essentiellement
conductrice. D'un point de vue plus physique cet aquifére est assimilable a la superposition d'un milieu
poreux continu et d'un milieu fissuré discontinu, sauf a grande échelle par rapport a la maille de
fissuration ot on remplace la notion de milieu fissuré par celle de "milieu poreux équivalent"
(CEFIGRE, 1985).

Niveau piézométrique relatif

1978 1979 1980 1981 1982 1983 1984 1985

300 Précipitations
mm

A A A A

Figure 3.5: Evolution du niveau piézométrique (piézométre CIEH) et de la pluviométrie
mensuelle 4 Ouagadougou de 1978 a 1985.
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1

Un exemple d'évolution pluriannuelle (1978 a 1985 a Ouagadougou) du niveau piézométrique en
relation avec les précipitations mensuelles est donné par la figure 3.5. On constate que l'alimentation de
l'aquifére par les pluies de l'hivernage provoque une oscillation saisonniére du niveau a laquelle se
superpose une baisse générale. Une reconstitution a I'aide d'un modele hydrologique global montre que
cette évolution est la conséquence d'une série d'années déficitaires en pluie (MARTIN et THIERY,

1986).
3.1.2 Les sites
3.1.2.1 Introduction: Barogo et les sites annexes.

On a choisi 4 sites d'étude répartis entre les trois grandes régions climatiques (cf. 3.1.1.5.1) du
Burkina Faso (figure 3.6):
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- NAFONA: longitude 4°45'0"W latitude 10°40'50"N  altitude 320m
- BAROGO: longitude 0°57'W latitude 12°34'N altitude 280m
- GOUNGHIN: 4 7km au nord de Barogo altitude 315m
-KATCHARI: longitude 0°7'20"W latitude 14°31'15"N  altitude 270m
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Figure 3.6: Localisation des sites d'étude au Burkina Faso.

L'essentiel des données isotopiques et hydrogéologiques disponibles concerne le site de Barogo qui,
depuis 1984, est l'objet d'une étude approfondie avec une étude géophysique mixte (CIEH-BGR, 1987),
le projet "Milieux fissurés" sur la recharge naturelle des aquiferes de socle au Burkina Faso (BRGM-
AQUATER, 1986) et une thése sur les mécanismes de la recharge naturelle des aquiféres a Barogo
(MILVILLE, 1990). Ce site, bien équipé et largement étudié, a servi de base a 1'étude isotopique. Les
sites annexes permettent de mettre en relief l'influence des types pédologiques et des conditions

climatiques et hydrologiques locales.

3.1.2.2 Barogo
3.1.2.2.1 Introduction

Le bassin versant de Barogo a été défini par MILVILLE (1990). Situé a 67 km a I'E-NE de
Ouagadougou (figure 3.6), ce bassin de 6.43 km? est situé sur des affleurements birrimien dominés ¢a et

1a par des cuirasses latéritiques éocénes (figures 3.7, 3.8 et 3.9).



b

WECHELLE 1/25000




134

La végétation est une savane arbustive clairsemée, nettement plus abondante dans le bas-fond a
proximité du marigot. Le tapis herbeux est discontinu, en particulier lorsque le substrat est latéritique.
L'intensification de I'érosion accroit les étendues de sol nu. Les cultures, qui peuvent occuper jusqu'a 40
% de la superficie du bassin, sont concentrées dans le bas-fond fertile et humide. Le bétail est assez
abondant.

La population de Barogo (éleveurs Peuls sédentarisés et cultivateurs Mossis, 1200 habitants en
1985) est concentrée dans la partie ouest du bassin et se répartit en une centaine de concessions
(MILVILLE, 1990).

L'équipement scientifique se répartit sur le bassin versant et dans le bas-fond en aval. Il comporte
(figures 3.8 et 3.37) 11 stations neutrotensiométriques permettant les mesures avec un pas de 20 cm
jusqu'a 2 m de profondeur ou plus, 4 pluviométres (stations B, C, G et H), un abri météorologique et 3
parcelles de ruissellement a la station B, une station de jaugeage de crues a l'exutoire endigué, un
piézométre (PM) équipé d'un systéme d'acquisition (BRGM-MADO), 10 piézométres simples, et enfin 2
stations automatiques de mesures météorologiques et piézométriques situées en aval de I'exutoire.

On peut y ajouter 4 pompes villageoises, dont une hors service, assurant l'alimentation en eau du
bétail et des hommes, ainsi que deux forages BRGM exploités expérimentaux (mis en route en février
1989) situés plus en aval et destinés a la culture irriguée.

3.1.2.2.2 Géologie et morphologie

Le bassin versant de Barogo est situé sur un des sillons birrimien mis en place lors de l'orogenése

éburnéenne.

On trouve illustrées dans les 6 km? du bassin les formations caractéristiques birrimiennes
(figure 3.9): des tufs volcano-sédimentaires et les métasédiments associés de facies schisteux localisés
dans les zones basses, des roches effusives et pyroclastiques au centre et au sud qui forment des reliefs
mous et enfin des intrusions dioritiques et gabbroiques au centre, au nord-est et a 'ouest qui constituent
les reliefs les plus élevés.

Les mesures microtectoniques effectuées sur les affleurements rocheux nous donnent une direction
moyenne des structures de 72+24 °N, ce qui correspond a l'orientation régionale des sillons birrimiens
(cf. 3.1.1.2). Les filons de quartz nombreux et parfois importants (2 a 3 m de puissance) sont de
direction plus variable, avec une moyenne de 97+41 °N. La fracturation du soubassement rocheux est
importante et aisément visible sur les photographies aériennes et les images satellitaires (MILVILLE,
1990; CIEH-BGR, 1987, BRGM-AQUATER, 1986) mais la pénéplénation a gommé toute évidence de
terrain de faille au rejet important.
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L'épaisseur de la tranche altérée est variable: nulle au droit des reliefs rocheux, elle atteint et
dépasse 20 m dans le bas-fond au voisinage de l'exutoire. L'altération développée sur ces schistes et
roches basiques est essentiellement argileuse.

Le bassin versant est bordé au centre-sud et a l'est par deux plateaux latéritiques allongés qui
recouvrent de leurs tabulae et éboulis le substratum birrimien de tufs et schistes. Les flancs nord et
ouest sont occupés par des collines rocheuses pouvant atteindre 80 m de hauteur. La zone de bas-fond
centrale présente une pente générale faible et inclinée vers I'O-SO qui détermine l'écoulement d'un

marigot intermittent qui se jette dans la Volta blanche plus a I'ouest.
3.1.2.2.3 Pédologie

Une bonne connaissance du sol (granulométrie, composition chimique et minéralogique) est utile
pour localiser les limites entre horizons et, de fagon plus générale, pour déterminer ses caractéristiques
en rapport avec les mouvements de 'eau et des isotopes. Les aspects plus physiques comme la densité
apparente séche ou la porosité totale sont traités au chapitre 2.2.1.1.

On a fait réaliser au BRGM les études suivantes sur le sol de la station B a Barogo, de la surface a la
profondeur de 3.15 m (tableau 3.1):

- Analyse multiélémentaire par ICP (Induced Coupled Plasma) avec une précision de 5 % sur les
éléments majeurs et de 10 % sur les traces (figures 3.10-a, b, ¢);

- Dosage du carbone organique total a partir d'une pyrolyse Rock-Eval (réalis¢ a l'Université
d'Orléans), précision de 10 % (figure 3.10-d),

- Analyse granulométrique par tamisage sur la fraction supérieure a 40 um et par granulométrie laser
sur la fraction 0-60 um pour les fractions suivantes: argiles 0-2 pm, limons fins 2-20 pm, limons
grossiers 20-50 pm, sables fins 50-250 pum, sables grossiers et éléments grossiers >250 pm (figures 3.11
et 3.12);

- Etude minéralogique semi-quantitative par diffractométrie de rayons X, avec préparation de lames
spécifiques a la caractérisation de la phase argileuse (figure 3.13).

A ces études de laboratoire s'ajoutent les observations de terrain & I'occasion en particulier des
prélévements de sol a la tariere.



ANALYSE MULTIELEMENTAIRE PAR ICP

Prot.cm PF%‘ﬂ sio2yl2 A12X% Fe2X% Cca0% Mgo% K20% Mno% TiO2% P205%) Li ppm B ppm V ppm| Cr ppm| Co ppm| Ni ppm| Cu ppm
1
3 6.8 70.5 11.5 8.7 1.4 * .5 .14 1.39 .695 * 62 188 68 13 33 50
6
10 6.85 67.3 12.7 11.4 1.3 * .8 .18 1.52 .736 * 52 231 8} 16 32 60
15
20 6.1 66.6 11.7 13.9 1.1 . » .7 .22 1.69 .724 * 52 269 92 17 27 56
30
40 6.35 66.8 13.1 14.3 1.2 * .9 .22 1.7 .752 21 56 279 101 19 34 59
50
60 6.8 66.9 15.4 11.8 1.5 * 1 .17 1.46 .666 15 56 240 99 17 41 70
80 6.48 66.2 14.6 10.4 1.6 ~ 1.1 .16 1.32 .588 15 56 220 91 19 41 57
120 7.57 64.5 16.9 11.9 1.1 * 1.1 .18 1.48 .582 17 47 240 90 18 43 70
170 7.27 65.2 16.2 10.8 1.3 * 1.1 .12 1.45 .544 * 50 226 88 15 42 60
240 7.15 59 14.7 19.9 1 1 .8 .45 .94 .664 10 8 7 143 31 46 72
315 6 61.8 14.7 11.2 1.5 4.5 * .27 .8 .616 37 24 219 175 31 105 101
Seul] det .05 T T T T T ) L 0T .01 .07 10 10 10 10 i0 5
(1)Perte au feu sur l‘échantillon étuvé & 105°C - (2)Eléments majeurs exprimés en oxydes - :Teneur inférieure au seuil de détection -~ Non expri
c.o.7id) ANALYSE MINERALOGIQUE PAR D
Prof.cm Zn ppm| As ppm Sr ppm Y ppm| Nb ppm| Ag ppm cd ppm Ba ppm La ppm Ce ppm| Pb ppm Zr ppm COT%|{ Quartz| Plagiocl|Dolomite| Goethite|
1 .86
4 69 171 121 21 25 » 2 271 22 45 20 565 35 * LT an
6 .85
10 g1 93 104 23 25 * 2 286 30 51 19 478
15 .81
20 88 86 105 24 25 ) * 312 33 52 20 482
30 .85
40 90 78 103 26 27 .2 2 319 37 56 20 481 35 » *
50 .47
60 96 72 131 25 30 * 2 344 40 63 21 543
80 119 69 133 24 27 » 3 340 46 60 36 453 .29
120 167 54 93 28 31 * 3 332 29 59 70 420 .34 25 *5 *
170 113 69 107 28 29 . 3 324 31 60 34 443 .17
240 100 105 74 24 23 * 2 507 25 78 17 277 .05 22 - 15
315 258 39| 83 20 * 1.7 5 121 * 28 70 165 .02
Seull det 5| 20| 20| 20 .2 2 10 20 10 i0 20
més car teneurs infeérleures a la limite de détection (ppm):Be(2),Mo(5),Sn(10),Sb(10),wW(10),Bi(10). 3J)Carbone organique total **:Trace - *
IFFRACTOMETRIE RX {teneur$) ANALYSE GRANULOMETRIQUE%(classes um)
Prof.cmusi amorp| HydroxFe| Hématite Mica Talc Illite|Smectite) Kaol >1000]|500~1000| 250-500] 125-250 50~12% 20-50 2-20 0.2-2 <0.2
1
4 11 P 15 12 15
6
10 .49 .95 1.56 3.17 40.69 12.88 32.59 1.27 .39
15
20 8.65 4.86 5.81 6.03 15.08 7.92 42.72 8.63 .3
30
40 P P . K& 16 15 17 7.53 4.48 5.71 6.44 14.93 7.14 45.1 8.6 .31
50
60 2.85 2.96 3.77 4.85 14.82 5,86 51.34 13.24 x|
80 8.76 5.22 6.65 7.5 17.35 4.17 40.37 9.77 .22
120 P p * P 18 18 20 1.37 -83 1.58 3.29 15.95 4.08 58.74 13.86 .31
170 5.11 1.76 2.21 2.75 9.53 8.95 60.94 8.65 .1
240 3p p " s P 15 25 10 7.46 5.93 7.34 7.19 10.87 6.29 44.87 9.64 .41
315 20 11.85 14.21 12.92 9.17 1.1 24.44 6.21 .1

sinfra-trace

p:present

Tableau 3.1: Résultats des analyses du sol de la station B, Barogo.
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On propose comme interprétation de ces données et observations le profil pédologique suivant
(figure 3.14):

- HORIZON A1: horizon de surface brun, trés faiblement humifeére, A1

0.15

a structure granuleuse et texture de limon sableux (figure 3.12). Un

A2

TR

.t |
Illl\\

|lll\\\\

phénoméne d'appauvrissement par évacuation partielle des fractions fines .
avec I'érosion sélective se traduit par une diminution des fractions argile 0.50

et limon fin ainsi que de la teneur en oxydes et hydroxydes de Fe, dont la T

granulométrie est généralement inférieure a 2 um (figure 3.11). La baisse B1

de la teneur en interstratifié smectite-illite RO est d'ailleurs plus sensible

que pour la kaolinite de granulométrie généralement plus grossiére. Au OS5 T

total les fractions minérales et granulométriques inertes s'accumulent de

fagon relative au sommet du profil (F. LELONG, communication TR B2

personnelle). A l'appauvrissement s'ajoute le phénomeéne de lixiviation, THHH

entrainement des éléments dissous par 'eau circulante. Ici la majorité des

1.75
éléments voient leurs teneurs en baisse, a l'exception notable de Ca qui 1|

est immobilisé sous forme de dolomite (Ca,Mg)(CO03), et de Si qui forme _H 4
des gels insolubles précipités en surface par l'évaporation (ce sol a été Sgmn

échantillonné en fin de saison séche le 24 avril 1989). Ci

- HORIZON A2: horizon lessivé brun peu structuré, texture de

2.70

limon sableux. L'appauvrissement affecte également cet horizon alors

que la lixiviation se manifeste par une baisse des teneurs en alcalino- C2
terreux (ainsi que Ni, Pb, Z et La) et un enrichissement relatif en Ti et V,

éléments présents le plus souvent sous forme de minéraux denses peu 3.15 AT
altérables (figure 3.10-b). Une conséquence de la lixiviation et de

l'appauvrissement dans I'horizon A est l'enrichissement relatif en silice Figure 3.14: Profil
pédologique a la station B

par rapport aux horizons B et C (figure 3.10-a).
de Barogo.

- HORIZON B: horizon brun a pédogenése poussée, riche en concrétions ferro-manganesiferes,
bariolage brun-rougedtre, structure polyédrique, texture de limon sablo-argileux (figure 3.12). La
kaolinite est ici plus abondante et permet de supposer la présence d'un phénomeéne de dégradation des
argiles 2:1 (ici RO) qui perdent leur silice pour se transformer en kaolinite (figure 3.13). L'horizon B1
est enrichi en alcalino-terreux par fixation sur les minéraux argileux, c'est un effet caractéristique de
l'illuviation (figures 3.10-b et c). B2 est enrichi en K, Ti, Zn et Pb et présente une teneur importante en
limons fins liés a la kaolinite. On constate un excés local en sables et éléments grossiers a 80 cm
(figure 3.11) qui correspond a une "stone line" ayant quelquefois interrompu nos forages a la tariére.
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- HORIZON C: schiste trés altéré, couleur ocre-jaune avec bariolage, texture de limon sablo-
argileux a sable limoneux. Les minéraux primaires résiduels sont le quartz, le mica, le talc et les
feldspaths. Liillite provient de la muscovite qui shydrate et perd son potassium. L'illite échange une
partie de son aluminium contre du silicium et se transforme en smectite, ce qui donne l'interstratifié RO.
La kaolinite qui est une étape ultérieure de la dégradation des minéraux phylliteux est ici moins
abondante (figure 3.13). C1 est un horizon riche en Fe et Mn. C2, qui présente une granulométrie plus
grossiére que le reste du profil, est plus riche en Mg contenu dans le talc Mg3SisO19(OH); et en Li,

élément trés mobile (tableau 3.1).

Remarque; La teneur en As est anormale sur tout le profil (39 & 171 ppm., tableau 1) si on la
compare aux teneurs moyennes habituellement rencontrées dans les sols (7 ppm.). 1l est fort probable
que cet arsenic provienne du désherbant utilisé dans le cadre de notre étude.

1l s'agit donc d'un sol ferrugineux tropical habituel dans ces paysages de savane (DUCHAUFOUR,
1983). On retiendra les points suivants:

- La faible teneur en matiére organique, ce qui rend son effet éventuel sur la composition isotopique
de l'eau tout a fait négligeable; ‘

- Une relative homogénéité verticale avec néanmoins une discontinuité importante entre les horizons
B et C vers 1.75 m qui aura probablement quelque effet sur les transferts d'eau;,

- L'abondance des minéraux argileux (teneur de 42 a 56 %), et en particulier d'argile gonflante
(smectite, avec une teneur de 12 4 25 %) aux propriétés structurales et texturales particulieres.

La variabilité spatiale des sols & Barogo semble importante mais il est difficile de donner un apergu
global de celle-ci. On a pu remarquer des variations dans 'épaisseur et la nature des horizons décrits ci-
dessus, l'existence de tendances locales a I'hydromorphie temporaire dans l'axe du bas-fond, un horizon
sédimentaire aquifére riche en graviers a proximité du marigot ou enfin la présence en sub-surface de
blocs rocheux anguleux.

3.1.2.2.4 Climatologie

Le village de Barogo se trouve dans la zone climatique nord-soudanienne sur l'isohyéte 800 mm et
entre les isothermes 28 a 28.5 °C (figures 3.3 et 3.6). Les caractéristiques des variations mensuelles et
journaliéres de I'humidité relative et de la température de l'air sont présentées au chapitre 3.2.1.1.

Le régime pluviométrique annuel est illustré a I'échelle mensuelle par une courbe en forme de
cloche nettement dissymétrique (figure 3.15). Les premiéres pluies arrivent en mars, la saison
commence vraiment en mai, culmine en aout et se termine brutalement en octobre. Cette dissymétrie est
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due a la progression vers le nord du FIT, plus lente que son retrait. La variation inter-annuelle est assez
importante. Elle se traduit par des mois déficitaires (comme aoiit 1986 ou juillet 1988), par des pluies
précoces (mars 1989), ou enfin des mois excédentaires (aoit 1989). Les précipitations journaliéres
atteignent au maximum une hauteur de 70 mm mais 65 % des valeurs sont inférieures 3 10 mm. Les
pluies annuelles de cette période sont comprises dans une fourchette de 520 4 760 mm alors que la
moyenne & Ouagadougou de 1953 a 1988 est de 820 mm. On se trouve donc bien dans le contexte de
relative sécheresse qui affecte ces régions depuis 1977 (cf. 3.1.1.5.2).

3.1.2.2.5 Hydrologie

La thése de MILVILLE (1990) sur Barogo présente I'étude du ruissellement, de l'infiltration de l'eau
dans la zone superficielle des altérites et une modélisation hydrologique globale pluie-zone non saturée-
débit-niveau. On en retiendra ici les aspects en rapport avec notre étude isotopique.

Le ruissellement a été étudié a l'échelle de la parcelle et du bassin versant. Il est caractérisé par la
pluie d'imbibition en dega de laquelle le ruissellement est nul et le coefficient de ruissellement CR,
rapport entre la lame d'eau ruissellée et la hauteur de pluie précipitée. On remarque a I'échelle du bassin
versant que I'écoulement du marigot est consécutif & une ou plusieurs averses et est trés soudain et
intense avec un temps de montée de crue souvent inférieur a 1 h et un temps de décrue de quelques
heures. L'établissement des hydrogrammes de crues (relations débit-temps) permet une évaluation du
volume écoulé, et donc du CR du bassin qui varie ici de 0 a 0.183 avec une moyenne de 0.063. La pluie
d'imbibition est de 10 mm environ. La différence importante entre les CR déterminés a I'échelle de la
parcelle (0.23 sur sol en herbe a 0.39 sur sol imperméable) et celle du bassin est a mettre sur le compte
de l'action des micro-reliefs qui ont un réle important d'interception.

Le suivi métrologique de la zone non saturée concerne la teneur en eau et le potentiel hydrique. Des
expériences de drainage interne (infiltration forcée d'une lame d'eau de plus de 200 mm) ont permis de
déterminer les relations caractéristiques du sol (station E). pression-humidité h(0) et perméabilité-
humidité k(0). Ces relations sont caractérisées par des pentes trés fortes dues a la "porosité efficace”
trés faible de ces sols fins riches en minéraux argileux. La perméabilité a saturation est relativement
faible, soit 1094 107 m.s7!.

L'étude de l'infiltration sur les onze stations en 1987 et 1988 a montré une variation spatiale
importante méme a I'échelle métrique. 1l semblerait que ce soit dii aux micro-reliefs qui permettent une
infiltration retardée et localisée. La recharge annuelle évaluée par bilan d'eau est comprise entre 8 et 80
mm, alors que I'évapotranspiration représente 230 a 300 mm par an.

Une modélisation de la zone non saturée a la station E par le modéle MERINOS (THIERY, 1990)
jusqu'a la profondeur de 2 m a permis de montrer que la variation de stock annuel était faible, soit +2 a
+8 mm. Le premier stade évaporatoire (cf. 1.1.2.3) dure un mois, avec une évaporation de 1 mm par
jour, et que le deuxiéme stade dure 6 mois, avec 0.07 mm en moyenne par jour. Le fait que le plan de



flux nul ne dépasse jamais la profondeur de 0.8 m suggére qu'il n'y a pas de reprise évaporatoire sous
cette profondeur et donc a fortiori a la nappe qui se trouve a plus de 10 m de profondeur
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Moyenne Moyenne
Bilan hydrologique (en mm) 1953-1988 1985-1988
Pluie 720 551
Ruissellement 55 29
Evapotranspiration réelle 558 475
Recharge 107 47

Tableau 3.2: Evaluation du bilan hydrologique sur le bassin-versant de Barogo par
modélisation globale (MILVILLE, 1990).

Une modélisation hydrologique globale appliquée au bassin versant a conduit a I'évaluation du bilan
sur la période 1953-1988 (tableau 3.2). On remarque l'influence de la sécheresse de ces derniéres années
qui provoque une diminution de tous les termes du bilan, 'effet le plus marqué concernant la recharge.
On constate également que I'ETR est I'élément dominant des pertes en eau, et représente environ 80 %
du volume des pluies.

3.1.2.2.6 L'aquifére

Une vingtaine de forages ont été réalisés sur ce site, dans le bassin versant et sur quelques kilométres
en aval a I'0-SO au voisinage du marigot (figures 3.8 et 3.37). La figure 3.36 présente les
caractéristiques des 8 ouvrages les plus en amont qui se répartissent sur 600 m de part et d'autre de
I'exutoire du bassin versant.

Le niveau piézométrique est généralement situé dans la tranche non altérée, schistes ou amphibolites.
L'examen de la fracturation, des pompages d'essai et des niveaux statiques permet de considérer
l'aquifére comme un milieu continu présentant un écoulement dE-NE a O-SO, avec un gradient
hydraulique du niveau de base d'environ 9 102,

Les transmissivités déterminées par des pompages d'essai de longue durée sont comprises entre
7107 et 2.3 10 m?.s”' et montrent une tendance a diminuer vers I'aval. Ces considérations ne prennent
en compte que le domaine fracturé, de part les critéres d'implantation des forages, et ignorent donc les
domaines peu fracturés de l'aquiféere (MILVILLE, 1990).

Le niveau piézométrique (illustré par une chronique au forage PM, figure 3.16) présente dés juin ou
juillet a 'occasion de pluies concentrées (LELONG, 1964) une remontée d'une amplitude de 4 a 9 m qui
traduit une réaction rapide a l'infiltration. En septembre, alors que la saison des pluies se termine, le
niveau décroit grace a l'écoulement souterrain. L'examen de la chronique piézométrique plus longue
dont on dispose au piézométre MF1 plus en aval montre une tendance générale a la baisse du niveau
piézométrique moyen en relation avec la sécheresse (cf. 3.1.1.6).
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Figure 3.16: Variation du niveau piézométrique a Barogo (piézométre PM) d'aoiit 1988 a
novembre 1990.

3.1.2.3 Gounghin, Nafona et Katchari
Les trois sites annexes ont été choisis essentiellement sur les critéres suivants: sol nu, texture du sol,

proximité d'un forage, profondeur du niveau statique et type de climat. Le tableau 3.3 résume ces

critéres ainsi que d'autres caractéristiques utiles.

BAROGO |GOUNGHIN |KATCHARI| NAFONA

Type de climat nord-soudanien sahélien | sud-soudan.
Température(l),°C 28.2 29 27
Humidité relative!), % 50.1 45.5 54.6
Durée d'insolation’), h 8.4 9.3 7.9
Pluviométrie!’), mm 831 536 1108
Texture du sol limon limon sable argilo-

sablo-argileux argileux argileux sableux
Nature du substrat schiste amphibolite tonalite schiste Qz
Géomorphologie marigot marigot marigot interfluve
Forage'” PM (Pi) 7142 (Pm) | NII3 (Pi) | SIII1 (Pi)
Profondeur altérites, m 14 27 38 40
Niveau statique/surface, m 19.3 52 273 8.3
Variation NS en 1985, m 2.1® - 23 9.5
Débit, m*/h 10.8 0.6 0.2 32
Profondeur venues d'eau, m 24-39 30-68 63-66 35-52

(1) Moyennes annuelles 1953-1985 aux stations synoptiques voisines des sites: Ouagadougou pour
Barogo et Gounghin, Dori pour Katchari et Banfora pour Nafona (sauf la pluviométrie mesurée

a Bobo-dioulasso).
@) Mesure au piézométre MF1.

®) Pi: piézométre, Pm: Pompe manuelle

Tableau 3.3: Caractéristiques climatiques et hydrogéologiques des sites étudiés au Burkina

Faso.
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Gounghin est un village d'importance moyenne proche de Barogo. Le niveau statique est peu
profond (5.2 m au coeur de la saison-séche 1984). Cette faible profondeur de la nappe est attestée par
des puits traditionnels pérennes. On considére enfin que les données climatiques de Barogo sont
transposables a ce site.

Le village de Nafona se situe au sud du Burkina Faso, dans la région la plus humide du pays. Le sol
sableux en surface devient plus argileux a partir de 1 m de profondeur. Les fortes variations du niveau
statique suggérent une recharge importante de l'aquifére.

Katchari est un village de la zone sahélienne caractérisée par sa végétation clairsemée et son aridité.
La culture pluviale s'y pratique néanmoins a l'occasion des saisons humides bréves et irréguliéres. Ces
particularités climatiques ainsi que la nature sableuse du sol ont motivé le choix de ce site ou on pense
mettre en évidence une évaporation intense de I'eau du sol pendant la saison séche. La présence de puits
temporaires prés du marigot atteste de I'existence occasionnelle d'une nappe superficielle, le sol sableux
devenant plus argileux a partir de 3 a 4 m de profondeur.

3.2 RESULTATS ET INTERPRETATION

Remarques: Les chapitres suivants présentent les données climatiques, hydrogéologiques et
isotopiques concernant essentiellement le bassin versant de Barogo et son aval immédiat. Les sous-
chapitres 3.2.2.5, 3.2.4.4 et 3.2.5.4 traitent des sites annexes. Les matériels et méthodes employées
pour cette étude sont détaillés a 'annexe 3.1.

3.2.1 Données climatigues

3.2.1.1 Température et humidité relative atmosphériques

La figure 3.17 présente la variation de la température journaliére et mensuelle de mars 1988 a
octobre 1989, soit pendant deux saisons humides et une saison seche. Les moyennes journaliéres sont
calculées a partir des valeurs minimales et maximales ou des mesures tri-journaliéres (annexe 3.1) par
pondération déterminée en considérant le cycle nycthéméral moyen normalisé.

Les températures les plus faibles se rencontrent en hiver (minimum journalier de 17.5 °C en janvier)
puis elles croissent rapidement pendant la saison séche pour culminer vers le mois d'avril (jusqu'a 36
°C). L'arrivée de la saison des pluies en mai ou juin provoque une chute importante des températures
qui atteignent un minimum secondaire en aoit-septembre. L'accroissement du rayonnement solaire au
sol di a la disparition de la nébulosité a pour conséquence I'apparition d'un maximum secondaire de
température en septembre-octobre qui laisse la place au refroidissement hivernal.

La variation nycthémérale moyenne de la température atmosphérique (figure 3.19-a) est sous la
dépendance du rayonnement solaire. Le minimum a lieu peu apreés I'heure de lever du soleil alors que le
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maximum se produit deux a trois heures aprés le zénith solaire (12 h T.U.). La variation diurne affecte
une allure sinusoidale alors que la décroissance nocturne est de forme plutdt exponentielle.

L'humidité relative atmosphérique n'a pas été mesurée & l'occasion de ce travail. MILVILLE (1990)
présente ces données jusqu'en septembre 1988 (figure 3.17). Les moyennes mensuelles présentent un
minimum en fin de saison séche (10 %), ce qui montre le desséchement considérable auquel conduit ce
régime climatique. Les valeurs croissent ensuite pendant la saison humide pour culminer en aoiit (80
%), mois ou la pluviométrie est maximale, puis diminuent rapidement.

L'évolution nycthémérale de I'humidité relative atmosphérique est a l'inverse de celle de la
température (cf. 1.1.2.1, équations 12 et 13), ce qui conduit 4 un maximum au lever du soleil et a un
minimum au moment du maximum de température vers 14 h T.U.. Les oscillations de 'humidité relative
présentent souvent des variations irrégulicres et parfois brutales & l'occasion surtout des épisodes

pluvieux.
3.2.1.2 Températures dans le sol

Si on considére I'évolution des températures journaliéres moyennes dans le sol durant la saison séche
1988-1989 (figure 3.18), on remarque tout d'abord que le rayonnement solaire échauffe le sol 4 5 cm de
profondeur de 3 a4 5 °C par rapport a l'atmosphére. L'importance du rayonnement solaire absorbé
dépend des propriétés thermiques des couches superficielles, albédo, diffusivité thermique, chaleur
spécifique, quantités elles-mémes dépendantes de I'état hydrique du sol. L'évaporation de I'eau du sol
absorbe également de I'énergie thermique. Ce demnier effet ne se produit de fagon sensible que peu de
temps aprés une pluie (KEMP et al, 1992; HANKS et al, 1967). Cet apport d'énergie se propage en
profondeur accompagné par l'amortissement progressif des variations inter-journaliéres a partir de 50
cm. A 2 m seule une faible variation annuelle en déphasage d'environ un mois avec la variation

saisonniére est perceptible.

La variation nycthémérale moyenne des températures (figure 3.19), établie a partir de 7 cycles de
mesures horaires sur 24 h, nous montre que les maxima et minima de l'onde de température se
déphasent progressivement a mesure que celle-ci s'éloigne de la surface tandis que I'amplitude décroit
exponentiellement avec la profondeur. La résolution de I'équation de la chaleur (loi de Fourier) dans le
cas d'une vanation théorique sinusoidale de la température de surface nous donne l'expression suivante:

Tz,t = TO +A0 € D Sin[z—ﬂ:t —i)
p D
avec T température moyenne en surface, Ay amplitude en surface, D = ,/ (kp/ m) profondeur de
pénétration, p période. La diffusivité thermique k se déduit de la relation linéaire entre In(A;) et z. On

détermine ici une valeur moyenne de 10° m.s™!, soit D=0.17 m.
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11 existe une bonne corrélation entre la température atmosphérique et la température superficielle (a
5 cm) du sol (figure 3.20). Une régression (méthode des axes majeurs) nous donne la relation suivante:

Toos =1.08T,+2.55 n=155 r=0.957

Cette corrélation permet de simuler relativement aisément T,; & partir de la température
atmosphérique et de la diffusivité (KEMP et al, 1992).

3.2.2 Les pluies et la vapeur atmosphérique

On présente ici l'étude et l'interprétation de la composition isotopique des précipitations de 1988 et
1989 a Barogo (annexe 3.3) avec l'appui de la météorologie régionale. Les échantillons sont récoltés sur
une base de temps journaliére. Précisons a cet égard que dans toute la zone sahélienne, I'étude des
averses peut étre assimilée a la pluviométrie journaliére, les journées ou se produisent plusieurs averses
étant relativement rares (CASENAVE et VALENTIN, 1989).

3.2.2.1 Droite d-8130

Le graphe &;u-0130 (figure 3.21) des pluies journaliéres nous montre la relation linéaire
caractéristique. On remarque également pour la plupart des pluies les plus riches en isotopes lourds
(8 > 0) une composition isotopique caractéristique de I'évaporation des gouttes d'eau au cours de leur
chute, les points correspondants se trouvant en dessous de la tendance linéaire (cf. 1.1.1.3; STEWART,
1975). Ces pluies sont regroupées au début de la saison des pluies, de mars a début juin, alors que
l'atmosphére est encore relativement séche. Elles sont généralement de faible importance, les trois
quarts de ces averses a & > 0 ayant une hauteur inférieure a 6 mm (figure 3.22).

La droite météorique locale a Barogo (DMB) déterminée par la méthode de régression des axes
majeurs sur les couples disponibles (données 2H lacunaires en 1988), a pour équation:

DMB: &y = (7.73£0.32)0130+(7.8£4.0) n=41 r=009658

Cette relation est calculée pour les pluies susceptibles d'avoir échappé au phénoméne d'évaporation,
soit pour des & < 0 (BARNES et ALLISON, 1982). Cette droite est proche de la droite météorique
mondiale DMM (cf. 1.1.1.3, équation 9), de la droite définie pour les pluies de juillet et aoiit au Sénégal
par TRAVI et al (1987) (8,4 = 7.938180+10.1, r = 0.972) ainsi que de la droite régionale DMR établie
pour I'Afrique de l'ouest par JOSEPH et ARANYOSSY (1989) a partir de la composition isotopique
des nappes superficielles de recharge récente:

DMR: &y =7.58150+4.8 r=0.97
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Figure 3.21: Couples &;1-08180 des précipitations journaliéres a Barogo en 1988 et 1989,
droite météorique locale (DMB) et comparaison avec les droites régionales (DMR;
JOSEPH et ARANYOSSY, 1989) et mondiales (DMM; CRAIG, 1961a).

Ces similitudes, ainsi que la corrélation significative &,y vs 8130, témoignent d'une origine unique et
océanique de la vapeur atmosphérique, le golfe de Guinée, sans influence sensible de la vapeur
évapotranspirée par la forét tropicale située plus au sud. La pente obtenue, peu différente de celle de la
DMM, nous révéle qu'a l'exclusion des précipitations de début de saison il n'y a pas d'évaporation
sensible des pluies au cours de leur chute (TRAVI et al, 1987; JOSEPH et ARANYOSSY, 1989).

L'écart-type important sur l'ordonnée a l'origine est la conséquence de la forte variabilité de la
composition isotopique des pluies journaliéres. Les droites déterminées a partir des moyennes
pondérées mensuelles (IAEA, 1992) présentent des écarts-types plus faibles (environ 1 &1;%o).

3.2.2.2 Variation temporelle
L'évolution temporelle des hauteurs et compositions isotopiques des pluies est illustrée au pas

journalier par la figure 3.22 et aux pas décadaire et mensuel par la figure 3.23, les moyennes isotopiques
correspondantes étant pondérées par les hauteurs de pluie (IAEA, 1981).
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On remarque de prime abord que le comportement isotopique des précipitations présente un effet de
masse trés net, caractéristique des régions tropicales. En effet, les précipitations importantes que 'on
trouve au coeur de la saison des pluies présentent des valeurs de & nettement négatives, alors que le
début et la fin de saison sont caractérisés par des pluies moins abondantes aux valeurs positives ou peu
négatives. Les 2 saisons présentées sont nettement dissemblables, aussi bien en ce qui concerne la
pluviosité que les compositions isotopiques.

L'évolution de la saison humide est a relier avec la progression en latitude de la zone intertropicale
de convergence (ZITC) qui se trouve en retrait au sud du FIT et correspond en général au maximum
longitudinal de nébulosité (cf. 3.1.1.5.1, figure 3.2, zone c). On dispose de la position de la ZITC dans
l'océan atlantique a 28 °W de longitude (figure 3.24) en 1988 et 1989 en paralléle avec les évolutions
caractéristiques des saisons relativement séches et humides (CITEAU et al, 1988-90). La discrimination
entre les deux types de saison se traduit en ce qui conceme la ZITC par sa date de remontée vers le
nord, mi-février pour les années séches et fin mars pour les années humides, plutot que la latitude
maximale atteinte pendant I'hivernage. Cette hypothése a été vérifiée dans I'océan indien a 60 °E.
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Figure 3.24: Position de la zone intertropicale de convergence a 28°W de longitude en 1988
et 1989 et évolution caractéristique pour les années seches et humides (CITEAU et al,
1988-1990)

Un deuxiéme paramétre utile est la densité locale de cellules actives ou cumulo-nimbus considérés
comme les nuages pluviogénes. Il s'exprime par la fréquence d'apparition sur les photographies
infrarouge METEOSAT des nuages dont la température sommitale est inférieure ou égale a -40 °C. Les
cartes des moyennes pentadaires 3 mensuelles sur I'Afrique de l'ouest (LAHUEC et CARN, 1988-90)
permettent de reconstituer I'évolution des phénoménes régionaux a l'origine des précipitations.
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Année 1988

- En avril la remontée de la ZITC vers le nord (latitude 1 & 2 °N) et une intensification de la
convection conduit au développement de cumulo-nimbus et aux premiéres précipitations a Barogo (4
averses). En mai, cette remontée s'accélére (latitude 4 °N a la fin du mois), accompagnée de pluies
isolées. Pour cette premiére partie de la saison des pluies qui représente un dixiéme du total annuel des
précipitations, les teneurs isotopiques (figure 3.22) ont des valeurs (8%o) le plus souvent positives. Les
plus faibles précipitations journaliéres (h < 5 mm) présentent une composition isotopique qui démontre
une évaporation dans I'atmosphére.

- En juin la poussée septentrionale de I'anticyclone de Saint-Heléne s'intensifie et s'accompagne de
remontées d'air humide. La saison des pluies s'installe et on assiste fréquemment au développement
d'amas convectifs importants. La pluviométrie montre une -augmentation notable des hauteurs
précipitées avec quelques averses de plus de 30 mm, a rapprocher d'une chute rapide des teneurs
isotopiques moyennes, jusqu'a -4 d180%o. C'est d'ailleurs en juin que se produit la diminution de
température atmosphérique qui accompagne l'installation de l'hivernage (figure 3.17). En juillet, la
ZITC atteint la latitude de 8 °N et I'essentiel de I'activité convective en Afrique de l'ouest se fait au sud
Sénégal, centre Mali et sud Tchad alors que la nébulosité reste faible au Burkina Faso. Ceci se traduit
par un déficit pluviométrique a Barogo et un net arrét dans la chute des teneurs en isotopes lourds ainsi
qu'une augmentation relative de +3.5 8130%eo lors de la troisiéme décade, suite a une période séche d'une
dizaine de jours. En aoiit la ZITC s'est stabilisée aux environs du 9°me paralléle alors que la convection
s'accroit fortement au cours du mois et s'accompagne de I'augmentation de la pluviosité. Les teneurs en
isotopes lourds diminuent, surtout pour la troisiéme décade marquée par une pluie importante (54 mm)
trés appauvrie (-13 8180%o).

- En septembre la ZITC se maintient alors que la convection et la pluviosité décroissent rapidement.
11 tombe quelques averses moyennes dont les teneurs isotopiques remontent, les valeurs (6%o) restant
négatives. En octobre la ZITC amorce son repli vers le sud (latitude 7 °N) et la saison séche s'installe
durablement. 1l ne tombe qu'une petite averse marquée par l'évaporation. De novembre a février
l'activité convective est absente de la zone sahélo-soudanienne. La stabilisation de la ZITC en position

subéquatoriale (latitude 3 °N) se fait en janvier.
Année 1989

- En mars apparaissent des plages d'activité convective intense, en particulier au sud de la boucle du
Niger en deuxiéme décade, alors que la ZITC demeure aux environs du 2°™ paralléle. On a pu relever a
Barogo deux averses précoces ou "pluie des mangues" de 16-17 mm, dont I'une présente un net
enrichissement en isotopes lourds par évaporation: 130 = +3.2 %o (on ne dispose pas de la composition
isotopique de I'autre averse). En avril et début mai le front de convection ne dépasse généralement pas

la latitude de 10 °N, la ZITC étant plus ou moins stabilisée. Une augmentation de I'activité convective
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fin mai au Mali et au Burkina Faso, associée 4 une remontée de la ZITC jusqu'a la latitude de 4 a 5 °N,
provoque trois pluies de hauteurs supérieures a 10 mm. La composition isotopique de ces pluies de
début de saison est généralement caractéristique de I'évaporation.

- En juin on assiste 4 une remontée du front de convection (la ZITC atteint le 8™ paralléle) mais
l'activité convective globalement faible reste localisée. Le nord du Burkina Faso reste a I'écart, ce que
traduisent pour notre site les précipitations largement déficitaires avec une hauteur mensuelle de 30 mm.
La dizaine d'averses de moins de 10 mm présente toujours des teneurs en isotopes lourds élevées et,
pour les plus faibles, une composition isotopique caractéristique de I'évaporation. En juillet et aoiit la
ZITC oscille entre le 6™ et le 9°™ paraliéle, la convection devient trés intense et les lignes de grains
sont nombreuses. Les précipitations relevées a Barogo sont en effet trés abondantes, plus de 65 mm par
décade avec un maximum de 155 mm mi-aoit, alors que la ZITC atteint temporairement une position
(latitude 6 °N) inhabituellement méridionale pour la saison (CITEAU et al, 1989). Contrairement au
phénomeéne constaté en aoiit 1988 d'un appauvrissement en isotopes lourds lié a l'intensification des
précipitations, les teneurs moyennes de ce mois stagnent autour de -5 a -6 d130%0. On retrouve en
troisieme décade de juillet le méme enrichissement isotopique relatif temporaire (+4.5 8;30%0) déja
remarqué en 1988, a relier ici avec une période sans pluie de 6 jours.

-En septembre la ZITC descend de la latitude de 10°N a 6-7 °N. La convection diminue
brutalement sur tout le mois ainsi que la pluviosité alors que la composition isotopique évolue peu. En
octobre une remontée temporaire du front de convection, en particulier au sud de la boucle du Niger (la
ZITC atteint la latitude de 9 °N), provoque les précipitations tardives du milieu du mois. Aux trois
pluies de 6, 8 et 16 mm sont associé une légére remontée des teneurs en isotopes lourds, sans influence
sensible de I'évaporation. Puis la ZITC recule rapidement vers le sud et laisse place a la saison séche au
Burkina Faso.

3.2.2.3 Variation spatiale

Six averses ont fait I'objet d'un prélévement simultané aux cinq pluviométres du bassin: B1, B2, C, G
et H (figure 3.8) qui s'inscrivent dans un rectangle de 1.7 x 1.1 km?. La figure 3.25-a nous présente les
couples h-d130 (hauteur-teneur en 18O) de ces 6 averses et la figure 3.25-b les couples &;1-830 pour 3

averses.

Les deux plus petites averses (hauteur moyenne de 1.8 et 2.3 mm, durée 10 et 13") ont des
caractéristiques différentes puisque l'une (26 aoit 1989) présente une forte variabilité dans la hauteur
précipitée et la composition isotopique alors que l'autre (8 septembre 1988) a un comportement
homogeéne a I'échelle spatiale considérée.

Les trois averses moyennes (5 < h < 15 mm) sont caractérisées par une bonne homogénéité
isotopique (variabilité inférieure a 0.5 8%o en '80) et une variabilité moyenne a forte de la hauteur
précipitée. La pluie la plus contrastée sur ce dernier point est l'averse du 22 juin 1988 dont la
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Figure 3.25: Variabilité spatiale des précipitations a Barogo aux stations B1, B2, C, G et H.
a: Hauteurs et teneurs en 130, b: Droite 6;1-0180.

particularité est sa remarquable intensité, 57 mm.h"l, alors que lintensité moyenne des pluies en 1988
est de 7.6 mm.h"! (figure 30).

La pluie importante du 8 juillet 1989 (h = 30 mm) présente une variabilit¢ moyenne des lames
précipitées alors que les compositions isotopiques sont homogeénes a 'exception du prélévement de la
station C qui est caractérisé par un marquage isotopique a l'évaporation (figure 3.25-b). L'évaporation
de cette eau de pluie s'est produite probablement a l'occasion de la conservation de I'échantillon car
cette pluie est importante et les prélévements se font dans un court délai. Il est de plus douteux que
seulement un seul €chantillon sur quatre se soit évaporé dans le pluviométre.
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Si on considére les moyennes des hauteurs et des compositions isotopiques de ces averses, on
constate que la station G présente un léger excés de précipitation (6 %), auquel est associé un
appauvrissement moyen relatif de 0.7 8%o en '®0. Ce phénoméne pourrait étre di a une influence
micrométéorologique du petit relief voisin (figure 3.8) qui se trouve sur la direction est-ouest de
déplacement régional des ensembles convectifs. Ce relief favoriserait une élévation localisée des masses
nuageuses, donc un refroidissement provoquant une intensification de la pluie et un appauvrissement en
isotopes lourds. Cet appauvrissement isotopique, que I'on remarque ici de fagon trés locale, n'est pas le
"mountain shadow effect", phénomeéne qui affecte les précipitations du coté sous le vent des montagnes
et qui est caractérisé par des précipitations relativement enrichies en isotopes lourds (IAEA, 1981).

Finalement on constate qu'a l'exception de pluies faibles sans signification d'un point de vue
hydrogéologique, la variabilité spatiale des compositions isotopiques des pluies a I'échelle du bassin est
négligeable. Par contre les lames d'eau précipitées peuvent montrer des variations importantes a I'échelle
kilométrique considérée.

3.2.2.4 Interprétation de la composition isotopique des pluies
3.2.2.4.1 Apports de la météorologie régionale

L'examen de la position de la ZITC et des cartes de densité de nuages pluviogénes en 1988 et 1989
nous a semblé tout a fait cohérent avec nos mesures pluviométriques (cf. 3.2.2.2). On constate
finalement que méme si les débuts et fins de saisons humides sont largement déterminés par la position
de la ZITC, la différence majeure entre ces deux années réside dans la nature méme des événements

convectifs a l'origine des précipitations.

Les pluies de 1988 sont a mettre au crédit de la ZITC. La faiblesse cette année-la des anticyclones
des Agores et de Lybie a permis a l'anticyclone de Saint-Héléne d'effectuer de nombreuses poussées
vers le nord dans le golfe de Guinée qui ont conduit la ZITC a des latitudes inhabituellement
septentrionales (jusqu'a une latitude d'environ 9 °N a 28 °W de longitude, figure 3.24; et 11 °N au
méridien de Greenwich en aoiit) favorisant I'avancée de la mousson vers l'intérieur du continent (cf.
3.1.1.5.1). L'absence de mouvements subsidents autorise la croissance de formations nuageuses denses
aux pluies abondantes et peu orageuses, les lignes de grains étant rares. La pluie remarquable du 26
aolt (h = 54 mm, 8180 = -13 %o) est la conséquence d'une nébuleuse de structure complexe prenant la
forme d'une ellipse atteignant dans son extension maximale 1400x1100 km? (GUILLOT, 1988).

Les pluies de 1989 sont par contre nettement dominées par les lignes de grains, trés actives en juillet
et aolt, alors que la ZITC se maintient 4 une latitude relativement méridionale (figure 3.24). Ce type de
temps est a rattacher a la structure FIT, caractérisée par des variations brusques d'’humidité et des
masses nuageuses cisaillées et évaporées pendant les périodes de non pluviosit€, et le passage des grains
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qui provoquent des précipitations bréves, orageuses et intenses mais relativement peu abondantes. Deux
perturbations a l'origine des tempétes tropicales ERIN et HUGO (pluies du 13 au 16 aoiit et du 6
septembre) sont assimilables a des lignes de grains (GUILLOT, 1989). De méme les pluies du 22 au 24
aolt sont issues d'une série de lignes de grains ayant provoqué des précipitations de hauteurs
exceptionnelles a Dakar (SAGNA, 1990).

3.2.2.4.2 Température et effet de masse

Il a été démontré théoriquement que la composition isotopique des précipitations est en relation
linéaire avec la température de condensation (cf 1.1.1.3). De plus, il existe en général une relation
simple (la plupart du temps linéaire) entre cette température et la température au sol par l'intermédiaire
du profil thermique atmosphérique. On peut donc relier, et surtout a I'échelle des moyennes mensuelles
et annuelles, les compositions isotopiques a la température au sol.
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Figure 3.26: Relation entre la teneur en 130 mensuelle des précipitations et la température a
Barogo.

La figure 3.26 présente cette corrélation a I'échelle mensuelle entre les teneurs isotopiques moyennes
pondérées en ‘80 et la température moyenne pour les précipitations de 1988 et 1989 & Barogo. Les
points représentatifs d'octobre 1988 et de mars 1989 sont nettement au-dessus de la tendance linéaire.
Les précipitations de ces mois sont caractérisées par une faible hauteur totale et des teneurs isotopiques
moyennes élevées, conséquence de faibles averses dont la composition isotopique est souvent affectée
par I'évaporation. On trouve également ce phénoméne en mai et en juin mais d'autres pluies plus
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importantes le masquent par le jeu de la pondération sur la moyenne.
Une régression linéaire (moindres carrés) réalisée sur les couples 8130 vs T des deux années, a
I'exception des mois d'octobre 1988 et de mars 1989, donne la relation suivante (figure 3.26):

8130 = (1.0120.16)T-(32.5¢1.5) n=12 r=0.8959

Le coefficient de corrélation obtenu souligne la forte dépendance des teneurs isotopiques mensuelles
avec la température. La pente obtenue est supérieure a celle déterminée par DANSGAARD (1964)
pour des stations océaniques (cf. 1.1.1.3) mais l'appauvrissement en isotopes lourds des masses
nuageuses au cours de leur progression continentale conduit 2 des relations locales différentes
(BLAVOUX, 1978).

Le calcul des relations caractéristiques spécifiques aux années 1988 et 1989 a montré qu'elles ne
présentent pas de différence statistiquement significative. Mais on a pu néanmoins remarquer que la
pente de la droite apparait étre plus forte en 1988 qu'en 1989 alors que les intervalles de variation de la
température sont équivalents. Le point représentatif du mois d'aolit 1988 est remarquable a cet égard
puisqu'il se trouve nettement en dessous de la tendance linéaire moyenne. BLAVOUX (1978) a
déterminé a I'échelle journaliére les relations d130 vs T a Thonon (France) selon quatre types principaux
de situations météorologiques a l'origine des précipitations. Les précipitations orageuses de saison
chaude présentent une corrélation distincte avec une pente plus faible ainsi qu'une ordonnée a l'origine
plus élevée que pour les autres types de temps. Les relations que nous avons obtenues sont a rapprocher
de ce résultat. En effet, la pente plus faible pour 1989 par rapport a 1988 correspond a un temps
nettement plus orageux en 1989 qu'en 1988.

La différence sensible entre la composition isotopique des pluies de 1988 et 1989, et surtout pour le
mois d'aoiit, est une conséquence possible de l'effet de masse. Comme le remarque DANSGAARD
(1964), les précipitations les plus importantes sont généralement les plus appauvries en isotopes lourds
car elles sont associées a des vidanges plus accentuées des masses de vapeur a l'origine des pluies (cf.
1.1.1.3).

L'effet de masse, comme la relation 8130 vs T, est en général étudié a I'échelle mensuelle. La
figure 3.27 présente la relation entre la composition isotopique moyenne pondérée en 180 (8%o) et la
hauteur h (mm) a Barogo. On remarque un comportement divergent de l'effet de masse en 1988 et
1989. Il existe en effet en 1988 une relation linéaire décroissante (r = 0.92) entre la teneur isotopique
(qui atteint -9.1 8;30%o en aoiit) et la hauteur précipitée mensuelle, alors qu'en 1989 la teneur se limite a
une valeur minimale de -5.5 &130%0, méme pour les précipitations importantes de juillet et aofit.

Les précipitations d'aotit 1988 sont finalement bien plus appauvries en isotopes lourds que celles de
1989 bien que la hauteur précipitée soit largement inférieure (de 45 % environ). Ce résultat va a
I'encontre du comportement habituel de I'effet de masse a I'échelle mensuelle.
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Figure 3.27: Relations entre la teneur en 180 mensuelle et la hauteur des précipitations a
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Figure 3.28: Relation entre I'excés en deutérium et la hauteur des précipitations journaliéres
a Barogo.

L'effet de masse s'exprime également par I'écart entre la composition isotopique de la pluie et la
droite météorique. On introduit pour cela l'excés en deutérium ("deuterium excess"; DANSGAARD,
1964) défini a partir de la DMM par la relation: d = &1-88;80. La droite météorique locale est peu
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différente de la DMM, ce qui permet l'utilisation de ce paramétre pour nos données. La figure 3.28
présente ses valeurs journaliéres en fonction de la hauteur précipitée. Les pluies les plus appauvries en
deutérium, d < 0 (82%0), sont affectées par I'évaporation et ne représentent généralement qu'une lame
d'eau de quelques millimétres. Par contre, la plupart des pluies les plus significatives (h supérieur a 10
mm) présentent de fagon générale un excés en deutérium voisin de 10 &;%o, identique a celui de la
DMM, et caractéristique d'une évaporation négligeable. Ajoutons que la valeur moyenne annuelle
pondérée de d (9.8 d1%0 en 1989 pour Barogo), peut montrer des fluctuations considérables, comme
le 8180 moyen annuel (figure 3.29). A Bamako entre 1962 et 1979 I'excés en deutérium moyen pondéré
annuel varie de -3.1 a +12.6 &p%o (IAEA, 1992). On peut donc s'attendre 4 des variations notables de

la droite météorique d'une année a l'autre.

L'étude des relations 8130 vs T et 8130 vs h ne nous ont pas permis d'expliquer les comportements
isotopiques différents des deux années. Ni l'effet de la température, ni l'effet de la quantité précipitée ne
sont responsables de I'appauvrissement important en isotopes lourds des pluies du mois d'aoiit 1988 par
rapport a l'appauvrissement limité qu'on trouve en 1989. La différence majeure entre ces deux années, et
plus particuliérement pour aoit, réside finalement dans la nature méme des épisodes climatiques a
l'origine des précipitations, pluies de type mousson en 1988 et lignes de grains en 1989.

3.2.2.4.3 Compositions isotopiques annuelles

Le régime des pluies et le comportement isotopique différents pour ces deux saisons conduisent a
des valeurs annuelles contrastées.

La hauteur de pluie déficitaire en 1988, 556 mm, est dans la tendance climatique séche de ces trois
derniéres décennies, alors que les pluies de 1989 qui totalisent 754 mm représentent une hauteur de
précipitation proche de la moyenne inter-annuelle (cf. 3.1.1.5.2). Cette évolution locale se fait a
I'encontre de la pluviométrie régionale qui montre la saison 1988 comme un retour des pluies en zone
sahélo-soudanienne et 'année 1989 comme déficitaire.

Les compositions isotopiques moyennes pondérées des précipitations de 1988 et 1989, soit
respectivement -5.5 et -4.4 §%o pour 130, sont nettement appauvries par rapport a l'eau de mer et
traduisent une vidange déja avancée au cours de leur survol continental des masses de vapeur initiatrices
des pluies (effet de continentalité; DANSGAARD, 1964).

JOSEPH et ARANYOSSY (1989) ont mis en évidence, a partir de la composition isotopique des
nappes superficielles, un gradient isotopique régional dit "continental inverse" en relation avec les lignes
de grains. Les lignes de grains, qui naissent dans la zone de convergence centrafricaine, se déplacent
d'est en ouest (alizés) et induisent un appauvrissement régulier des pluies de 0.1 §;30%o par 100 km. Les
moyennes annuelles qu'on a déterminées a Barogo sont cohérentes avec celle donnée dans cet article
pour Ouagadougou, soit -4.6 8%o en '*0. GONFIANTINI (1985) invoque plutdt la provenance de la
vapeur océanique comme explication a ce gradient isotopique continental dans la partie nord de
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I'Afrique: l'océan Indien pour la partie est, le golfe de Guinée pour le sud-ouest et I'Atlantique pour
louest. Cet effet est confirmé pour les précipitations du Soudan au Mali par EBERSCHWEILER
(1991a).
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Figure 3.29: Composition isotopique annuelle (‘%0) des précipitations 2 Bamako, Kano et
N'Djamena de 1961 a 1979 (d'apres IAEA, 1992).

La variabilité inter-annuelle de la composition isotopique des précipitations est considérable dans la
zone sahélienne, comme l'illustrent les mesures de 'IAEA (1992) aux stations continentales de I'Afrique
de l'ouest les plus proches de Barogo (figure 3.29). On constate que les variations sont paralléles pour
les 3 stations concernées, que l'amplitude est de 7 8;30%o, et que les variations sont pseudo-périodiques
sur 3/4 ans.

Les moyennes annuelles a Barogo sont relativement proches des moyennes inter-annuelles calculées
a partir des données des stations IAEA (respectivement -4.05+1.83, -4.34+2.04 et -3.96%1.60 &130%0 a
Bamako, Kano et N'Djamena). Ces stations sont toutes situées a une latitude trés proche de celle de
Barogo, ce qui nous laisse supposer que les compositions isotopiques associées sont affectées de fagon

égale par l'effet de continentalité.

La faible variation spatiale de la composition isotopique inter-annuelle des précipitations dans la
zone sub-sahélienne de I'Afrique de l'ouest témoigne d'une origine commune de la vapeur
atmosphérique (GONFIANTINI 1985). La forte variation qu'on trouve par contre d'une année a l'autre
ainsi que la pluviosité irréguliére (730 a 1500 mm a Bamako pour la période considérée) soulignent le
caractere changeant des situations météorologiques a l'origine des pluies. ‘

Les précipitations de l'année 1988 apparaissent comme relativement appauvries en isotopes lourds
par rapport aux moyennes inter-annuelles mais ne présentent finalement pas de caractére exceptionnel.



164

La composition isotopique des précipitations du mois d'aoiit est par contre tout a fait inhabituelle: -9.1
8180%o pour une hauteur précipitée de 177 mm. Sur les 17 années de suivi de I'TAEA a Bamako (station
la plus proche de Barogo), il n'a été enregistré que deux fois des valeurs mensuelles plus faibles: -10.7
8180%0 en aolit 1964 et -10.2 8130%o0 en aoidt 1967 pour des pluviosités bien plus importantes, soit
respectivement 424 et 365 mm (IAEA, 1992).

3.2.2.4.4 Discussion

Les pluies de début d'hivernage qui tombent dans une atmosphére chaude et non saturée présentent
des teneurs isotopiques élevées généralement marquées par I'évaporation. L'appauvrissement progressif
en isotopes lourds qui se produit au cours de la saison est en relation avec la chute des températures qui
accompagne l'intensification des précipitations. Un enrichissement relatif en troisiéme décade de juillet
1988 et 1989 consécutif a des périodes de quelques jours sans pluies témoigne de l'influence de la
vapeur recyclée par évaporation. En effet, les points correspondant a ces pluies sont placés légérement
au-dessus de la tendance linéaire dans le graphe &y vs 8180, C'est a dire dans le sens d'un excés relatif
en deutérium caractéristique d'un échange avec la vapeur produite par l'évaporation (I'eau liquide
résiduelle est déficitaire, ce qui se traduit par des droites d'évaporation de pentes inférieures a 8).

Les pluies du mois d'aolit 1988 sont apparues comme tout a fait inhabituellement appauvries en
isotopes lourds (-9.1 8;130%o), sans que l'effet de la température ou de la quantité précipitée puisse
I'expliquer. A l'opposé, les précipitations de 1989 présentent un appauvrissement limité (minimum -5.4
d180%eo en aofit), bien que la pluviosité soit supérieure a celle de 1988.

Il nous semble que le contraste isotopique entre les deux années est a mettre en relation avec les
mécanismes climatiques a l'origine des précipitations.

L'étude de la relation 8,30 vs T a l'échelle mensuelle a montré que la composition isotopique des
pluies en 1989 apparait moins affectée par la température que celle de 1988. Ce résultat est a
rapprocher de ceux de l'étude de BLAVOUX (1978) qui décrit le méme phénomeéne dans le cas d'un
type de temps orageux. Le caractére plus orageux des précipitations de 1989 par rapport a celles de
1988 a Barogo est illustré par la figure 3.30 qui représente la probabilité d'apparition des pluies
journaliéres selon leur intensité (mm.h™'). On remarque en effet que les pluies d'intensité supérieure a 4
mm.h™ sont plus fréquentes en 1989 qu'en 1988. La différence est particuliérement remarquable en
ao(t, avec une intensité moyenne de 20 mm.h™! en 1989 et 3.5 mm.h"! en 1988.

Le suivi des situations météorologiques nous a montré que les pluies d'aolit 1988 sont imputables a
la mousson aux pluies peu orageuses. La mousson est associée a la zone de convergence qui occupe
justement une position relativement septentrionale pour la saison et atteint méme la latitude de Barogo
(GUILLOT, 1988). Par contre, en aolit 1989 la ZITC se trouve en position nettement plus méridionale
et le temps est a mettre au crédit de la structure FIT caractérisée par les lignes de grains (GUILLOT,
1989).
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Figure 3.30: Probabilité cumulée d'apparition des pluies selon leur intensité a Barogo (91 %
des données disponibles en 1988 et 44 % en 1989).
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Figure 3.31; Cartes des activités convectives en Afrique de l'ouest en troisiéme décade
d'aoiit 1988 et 1989.

Ces situations météorologiques différentes sont illustrées pour la troisiéme décade d'aoit par la
figure 3.31. En 1988, l'activité convective sur I'Afrique de I'ouest est trés importante et forme une bande
est-ouest relativement homogéne avec de nombreux noyaux étendus riches en nuages pluviogénes qui
en forment l'axe et matérialisent ainsi la ZITC. Barogo se trouve sur cet axe et bénéficie des pluies de
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ces foyers actifs. En 1989, I'activité convective est plus faible et irréguliére et la zone axiale de la bande
de convection se trouve plus au sud. Barogo est affecté de fagon marginale par les foyers actifs et les
précipitations sont plutdt a relier avec la marge nord de la ZITC, c'est a dire avec le FIT responsable des
lignes de grains. Les compositions isotopiques décadaires correspondantes sont trés différentes (-10.9
8180%o0 en 1988 et -5.4 8130%o en 1989) alors que la pluviosité est comparable (respectivement 88.3 et
74.3 mm). Cette constatation est similaire a celle de SALATI et al (1979) qui, a I'occasion de I'étude
isotopique des précipitations de 1973 dans le bassin de 'Amazone, relient les teneurs anormalement
appauvries en isotopes lourds d'avril et mai a la position la plus méridionale de I'année de la ZITC. La
situation est symétrique a celle qu'on trouve a Barogo en 1989, la zone étudiée se situant de l'autre coté,
c'est a dire au sud, de la zone de convergence.

On propose le mécanisme suivant pour relier 'appauvrissement en isotopes lourds au mécanisme
climatique a l'origine des précipitations.

La structure FIT est caractérisée par de brusques variations d'humidité entre des périodes séches et
le passage des grains aux pluies bréves et intenses. Ce comportement météorologique favorise
I'évaporation et I'échange des pluies avec la vapeur recyclée. Le régime irrégulier des vents cisaille les
masses nuageuses, siéges de turbulences importantes. ERIKSSON (1965) a démontré théoriquement
que l'effet isotopique du transport tourbillonnaire se traduit par une diminution du facteur de
fractionnement effectif associé au processus de condensation. Les effets conjugués de I'évaporation, des
échanges avec la vapeur et des turbulences contribuent finalement & limiter I'appauvrissement
isotopique.

La ZITC est le siége de la convection intense et se distingue par ses précipitations continues et peu
orageuses. L'humidité relative reste élevée, ce qui limite l'enrichissement en isotopes lourds a
I'évaporation et l'effet du mélange avec la vapeur recyclée. Le refroidissement accentué et l'absence de

mouvements tourbillonnaires importants favorisent un appauvrissement maximum en isotopes lourds.

La relation que nous avons mise en évidence entre la composition isotopique des précipitations et la
position de la ZITC qui détermine largement le type de temps affectant I'Afrique de I'ouest, nous semble
expliquer, du moins en partie, la forte variabilité isotopique inter-annuelle relevée dans cette région.

Cet effet isotopique nous parait également susceptible de contrarier l'effet de continentalité dans les
régions cotiéres. En effet, plus on s'éloigne de la cote (vers le nord) plus les masses de vapeur
s'appauvrissent en isotopes lourds (effet de continentalité) alors que le climat dépend plus largement de
la structure FIT orageuse a laquelle est associée un appauvrissement isotopique limité. Cet effet
isotopique s'ajoute a ceux dus a l'augmentation de la température et a la diminution de la pluviosité qui
gomment tout effet de continentalité, comme 'ont remarqué TRAVI et al (1987) au Sénégal.

Le rapprochement entre cet effet isotopique et la forte variabilité inter-annuelle des pluies, nous
permet de supposer qu'il y a la une possibilité de relier la signature isotopique annuelle des
précipitations de ces régions avec le régime climatique. De bons critéres de discrimination pourraient
étre l'effet de la température (figure 3.26) et I'effet de masse a I'échelle mensuelle (figure 3.27).
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3.2.2.5 La vapeur atmosphérique
On dispose de seulement 6 couples &u-8130 de vapeur atmosphérique prélevés a Barogo,

Gounghin, Nafona et Katchari fin avril-début mai 1989, c'est a dire en fin de saison séche (annexe 3.3).
Ces valeurs sont comparées a la DMB (figure 3.32).
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Figure 3.32: Couples &1-8130 des eaux souterraines et de la vapeur atmosphérique a
Barogo, Gounghin, Nafona et Katchari.

On constate que les échantillons de vapeur prélevés a Barogo sont fortement appauvris en isotopes
lourds par rapport a l'eau de mer (jusqu'a -20 §%o en 18O). Les points représentatifs des couples &,y-
8180 sont nettement au-dessus de la droite locale des pluies DMB, c'est a dire caractérisés par un fort
excés en deutérium (environ 40 §;1%0), méme si ils forment un alignement paralléle a celle-ci.

On peut invoquer comme explication a la composition isotopique de la vapeur l'influence dominante
en saison séche de la vapeur locale issue de I'évaporation de l'eau des sols sur la vapeur d'origine
océanique (SCHOCH-FISCHER et al, 1983). La vapeur issue des sols est engendrée par un phénoméne
cinétique qui produit un excés de deutérium par rapport a la vapeur produite a l'équilibre. Cette
hypothése parait plus vraisemblable que celle d'un mélange avec de la vapeur transpirée dont la
composition isotopique est identique a celle de I'eau du sol au niveau des racines (BARIAC, 1988a).

Les teneurs isotopiques mesurées pour les autres sites sont dans la gamme relevée a Barogo. On
remarque néanmoins que l'excés en deutérium croit du sud (30 8% a Nafona) au nord (60 &3%0 a
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Katchari). L'hypothése présentée ci-dessus est en accord avec ce phénoméne car la part de la vapeur
océanique diminue au fur et & mesure qu'on s'éloigne de la cote.

3.2.3 Les crues

La petite taille du bassin versant de Barogo ainsi que la nature du climat favorisent des écoulements
superficiels rapides et occasionnels. Les crues étudiées par MILVILLE (1990) en 1987 et 1988 (cf.
3.1.2.2.5) ont permis d'établir la relation Pluie-Ruissellement a I'exutoire: R = 0.15(P-10).

Il'y a eu 20 crues en 1988 et 24 en 1989. Les plus importantes en juin et aoiit pour 1988 et en juillet
et aoiit pour 1989 ne représentent pas plus de 6 a 8 mm chacune. Les pluies précoces d'avril 1988 (h =
15 mm) et de mars 1989 (16 et 17 mm) n'ont pas provoqué de crue.

Nous avons prélevé seulement 3 échantillons d'eaux de crues en 1988. La figure 3.33 présente ces
résultats isotopiques en paralléle avec I'hydrogramme de la crue (relation débit-temps) et la composition
de la pluie a l'origine de l'écoulement.
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Figure 3.33: Hydrogrammes de trois crues a Barogo (MILVILLE, 1990), teneurs en 180
dans la pluie et la crue.

La crue 1 est consécutive a une pluie faible d'intensité moyenne (8 mm.h'l). L'hydrogramme nous
montre que le débit augmente brutalement 40 minutes apres le début de la pluie (ce délai est le méme
pour les trois crues présentées) pour culminer 50 minutes plus tard, puis décroit plus progressivement
en 1 heure et demie environ. Malgré cet écoulement rapide la crue, prélevée moins de 20 minutes apres
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le maximum de débit, est fortement enrichie en isotopes lourds par rapport a la pluie (+2.5 8%o en 18O)
bien qu'il se soit écoulé moins de 2 heures entre le début de I'averse et notre prélévement.

Cet enrichissement considérable sur une aussi courte distance et pour un aussi faible délai est
difficilement imputable a la simple évaporation de l'eau au cours de son écoulement. Par exemple,
CONRAD et FONTES (1970) trouvent au Sahara lors de crues de 'oued Saoura des enrichissements
relatifs en '20 atteignant +4 8%o au bout de 15 jours mais négligeables sur une journée.

On propose le mécanisme d'enrichissement isotopique suivant. Les derniéres précipitations
susceptibles de provoquer un écoulement a l'exutoire datent d'une semaine et les petites pluies qui
précedent cette crue ont des compositions isotopiques autour de -4 d130%e. L'interception de ces pluies
faibles par de petites dépressions topographiques (et dans la nappe alluviale) les exposent a
I'évaporation, relativement importante en cette période de déficit pluviométrique (cf. 3.2.2.2). Le
mélange entre les eaux de ruissellement de la pluie du 13 juillet et ces eaux stagnantes conduit
finalement a un enrichissement de l'eau de la crue par rapport a la pluie.

Une mesure ponctuelle de la composition isotopique de la pluie a la fin de l'averse montre un
appauvrissement isotopique de 0.5 8;30% par rapport a la pluie totale. Cet effet est imputable a 'effet
d'appauvrissement en isotopes lourds des masses nuageuses au cours de leur vidange a I'échelle de
l'averse (DANSGAARD, 1953).

La crue 2 correspond a une pluie d'intensité moyenne. L'hydrogramme a deux pics suggére qu'elle
est composée de deux averses. 1l n'y a pas de différence sensible entre les compositions isotopiques de
la pluie et de la crue. Contrairement a la crue 1 la saison des pluies est installée et 'effet de I'évaporation
des pluies interceptées devient insensible, d'autant plus que les pluies qui précédent celle a l'origine de la
crue ont de faibles teneurs en isotopes lourds (-7 8;80%0 en moyenne pour la 1% décade d'aoiit 1988).

La crue 3 est générée par une averse bréve (20 minutes) et trés intense (56 mm.h'l). Le prélévement
effectué a l'occasion de la décrue présente un léger appauvrissement isotopique de 0.4 &130%o par
rapport a la pluie. On peut l'attribuer a l'effet de masse pouvant affecter la fin de l'averse (cf. crue 1), ou
a leffet d'interception et d'entrainement déja mentionné des pluies trés appauvries de la fin aoiit
(composition moyenne en 3Me décade: -10.9 8130%0) sans influence sensible de I'évaporation en cette
période encore trés humide. La deuxiéme hypothése nous parait plus vraisemblable que la premiére en

raison de la briéveté de l'averse.

Nos conclusions concernant la composition isotopique des crues relativement aux pluies initiatrices
sont limitées par ces données trés insuffisantes. Il semblerait que les crues sont en général peu
différenciées des pluies. Le principal phénoméne susceptible de modifier la composition des
précipitations semble étre I'entrainement de pluies antérieures interceptées. Elles peuvent provoquer un
enrichissement important en début de saison par évaporation et agissent également par simple effet
mémoire susceptible de provoquer enrichissement ou appauvrissement. La petite taille du bassin versant
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ainsi que la faible durée des crues (11 heures au maximum en 1987-1988) rendent improbable l'action
sensible de I'évaporation au cours méme de I'écoulement.

3.2.4 Les eaux souterraines

Les forages pour lesquels on a choisi de réaliser un suivi isotopique (772.2, B10, PM, 772.1, 104 et
B1) sont localisés de part et d'autre de l'exutoire du bassin versant (figure 3.8). Les venues d'eau
captées sont systématiquement situées dans le socle (figure 3.36).

3.2.4.1 Relation d;5-0180

Les points représentatifs des couples &,15-0130 des eaux souterraines sont proches de la droite locale
des pluies DMB (figure 3.34) et traduisent une origine typiquement météorique des eaux d'alimentation
de l'aquifére. La faible variation globale des teneurs isotopiques et les valeurs apparemment plus riches
que les valeurs moyennes des pluies de 1988 et 1989 (figure 3.50), en particulier en PM et 772.1, seront

discutées dans les chapitres suivants.
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Figure 3.34: Relation &1-0130 dans les eaux souterraines a Barogo en 1988 et 1989 aux
forages 772.2, B10, PM, 772.1, B1 et 104 et droite météorique locale.

Les points représentatifs de la composition isotopique des eaux souterraines sont majoritairement
placés au-dessus de la DMB et présentent des excés en deutérium élevés. La valeur moyenne de d pour
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l'année 1988 est de 9.7 %o et de 11.6 &n%o0 en 1989, ce qui suggére que I'excés en deutérium moyen
des pluies ayant contribué a la recharge en 1989 est supérieur a celui de 1988. Cette constatation qui
implique une variation inter-annuelle de la DMB n'est pas corroborée par nos données isotopiques
concernant les pluies par manque d'analyses en 2H en 1988. Rappelons a cet égard que l'excés en
deutérium annuel montre des variations relativement importantes dans la région (cf. 3.2.2.4.2).

La figure3.28 nous a permis de constater que les pluies les plus importantes présentent
généralement les exces en deutérium les plus élevés. Si on considére toutes les pluies de 1989, le d
moyen pondéré annuel vaut 9.8 &;13%o, si on se restreint aux pluies de hauteur supérieure 4 10 mm, d
vaut 10.3 8%, puis 11.2 8% pour h > 20 mm, sa valeur croissant avec la hauteur pluviométrique
jusqu'a 14.1 &11%0 pour les deux pluies de 60 a 70 mm du mois de juillet. Une diminution trés sensible
de la teneur isotopique moyenne pondérée des précipitations accompagne l'augmentation de d avec
l'intensité de la sélection. Le d élevé des eaux souterraines traduit donc la sélection des pluies les plus
importantes pour la recharge. Les pluies les plus faibles subissent le phénoméne d'interception et sont
alors susceptibles d'étre perdues par évaporation. Mais la comparaison des valeurs de d et des teneurs
isotopiques moyennes dans la pluie et dans l'aquifére en 1988 et 1989 ne permettent pas de déterminer
la valeur du seuil de sélection des pluies du fait de l'intégration de plusieurs années de recharge dans
l'aquifére et de la forte variabilité inter-annuelle de la composition isotopique des pluies.

Les valeurs élevées de I'excés en deutérium des eaux souterraines nous montrent également qu'il n'y
a pas d'influence sensible de l'évaporation.

3.2.4.2 Evolution spatio-temporelle

Les variations temporelles de la composition en 80 des eaux souterraines sont trés faibles pendant
la période étudiée (figure 3.35), soit 0.5 8% au maximum en Bl. Ceci indique une bonne
homogénéisation locale de l'aquifére qui intégre les variations isotopiques inter-annuelles importantes
des pluies (cf. 3.2.2.4.3). Ce phénomeéne a été interprété comme une conséquence du rdle dispersif des
altérites sur les eaux d'infiltration (BRGM-AQUATER, 1986).

Durant le début de la saison humide 1988, les pluies (15 mm fin avril et 4 pluies de plus de 30 mm en
juin) présentent des teneurs en oxygéne 18 (environ -3 a -4 8%o) qui semblent contribuer localement a
une augmentation de la composition dans I'aquifére (forages 772.1 et 772.2). L'évolution assez variable
pendant cette saison humide nous semble traduire une recharge trés hétérogéne dans le secteur étudié,
la situation étant différente en 1989.

La saison séche 1988-1989 voit se produire une diminution générale des compositions isotopiques
(de 0.25 8;30%0 en moyenne) consécutive a la recharge par les pluies plus pauvres en isotopes lourds de
1988. On constate en paralléle une relative homogénéisation isotopique de l'aquifére, surtout pour les
forages 772.2, B10, B1 et 104.
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Figure 3.35: Evolution de la teneur en '20 des eaux souterraines en 1988 et 1989 a Barogo
aux piézométres PM, B1 et B10 et aux pompes villageoises 772.1, 772.2 et 104.

Les deux averses précoces de mars 1989 (une de ces averses a une teneur en 130 de 3 8%o),
produisent localement, et ce plutét en aval (forages PM, Bl et 104), une nette réaction isotopique
transitoire et dans un cours délai (moins de 15 jours). Les niveaux piézométriques (forage PM,
figure 3.16) ne montrent aucune réaction a ces pluies. Ceci nous montre que des averses moyennes et
précoces caractérisées par un fort contraste isotopique sont susceptibles d'atteindre la nappe
rapidement, s'y signalent par un enrichissement en isotopes lourds, mais restent sans incidence sensible
sur le niveau piézométrique. Ceci suggére une alimentation rapide de l'aquifére par le réseau de fissures
et fractures. La recharge par infiltration diffuse a travers la zone non saturée, ici 20 m d'altérites, se fait
en effet selon des délais incompatibles avec la rapidité de ce phénomeéne et la faible lame d'eau en jeu.

Les pluies peu abondantes de mai et juin, enrichies en isotopes lourds par rapport a l'aquifére
contribuent a une faible remontée des valeurs de la composition isotopique. A partir de début juillet les
pluies abondantes provoquent une remontée brutale et généralisée du niveau piézométrique
(figure 3.16) mais elles ont une composition isotopique peu différenciée de celle de l'aquifére (environ
- 5 8180%0) et n'induisent pas de variation isotopique sensible dans les eaux souterraines. L'évolution
générale en 1989 qui apparait plus homogeéne qu'en 1988, caractérise une recharge mieux répartie dans
le bassin.
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Remarque: DILUCA (1979) cite le cas d'un forage au Mali ot la composition isotopique (‘20 et
14C) suggeére un mélange d'eau ancienne et d'eau superficielle récente qui se produirait par la paroi non
tubée du forage. La technologie employée pour les forages de Barogo (tubages métal et PVC cimentés
en surface) nous semble suffisante pour éviter une telle contamination.

Ces considérations nous suggérent finalement que le mécanisme de recharge est bimodal. Une partie
de la recharge se fait par infiltration a travers le sol et se traduit par des variations lentes et amorties des
compositions isotopiques dans l'aquifére. Le deuxiéme mode de recharge beaucoup plus rapide, révélé
par une réaction isotopique de l'aquifére a des pluies isolées et par la brusque remontée du niveau
statique, est celui de la conduction par une "macroporosité" de fissuration ou de fracturation.
BRUSSEL et al (1988) e¢ SHARMA et HUGHES (1985) envisagent également ce mécanisme de
recharge bimodal a l'occasion de l'interprétation de profils profonds en tritium et en isotopes stables
réalisés respectivement au Burkina Faso (prés de Quahigouya, a 170 km au NNW de Ouagadougou) et
a l'ouest de I'Australie.

772.2 B10 PM  772.1 104 Bl

772.2 1 0874 0582 0554 0433 0.045
B10 1 0282 0135 0.102 0.081
PM 1 0522 0192 0428
7721 1 0754 0.221
104 1 0.653
B1 1

Tableau 3.4: Matrice de corrélation des compositions isotopiques (180) aux six forages
étudiés a Barogo.

La matrice de corrélation des variations en 8;30%e dans nos 6 forages (tableau 3.4) nous permet de
remarquer que les évolutions les plus comparables sont a relier avec la proximité relative des forages et
donc qu'il y a une relative homogénéité isotopique locale de l'aquifére.

Les variations temporelles isotopiques dans les aquiféres peuvent étre transposées en variations
spatiales par I'écoulement de la nappe locale (IAEA, 1981). Nous avons tenté une évaluation de sa
vitesse a partir des mesures de la transmissivité T, du gradient piézométrique i et de 'épaisseur de
l'aquifére e selon la relation V = Ti/fe (OCHI, 1990). T varie dans notre secteur de 6.9 10° a 1.6 10*
pour une moyenne de 1.1 10°m?2s. Le gradient piézométrique est de S m pour 1200 m pour notre
secteur en juin 1989 (niveau de base) et atteint 18 m pour 560 m entre les forages PM et 104 a
l'occasion de l'hivernage (figure 3.36). L'épaisseur de l'aquifére est délicate a évaluer. La limite
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supérieure correspond au toit piézométrique grosso-modo confondu avec la limite socle-altérite. La
limite inférieure est: soit le socle non fissuré de profondeur inconnue faute de forage assez profond mais
trés probablement comprise entre 50 et 100 m de profondeur (cf. 3.1.1.6); soit la profondeur ou
I'écoulement devient négligeable a cause du resserrement de la fissuration; soit la profondeur de la
derniére venue d'eau, 40 3 70 m minimum dans notre secteur.

Les valeurs extrémes de V qu'on obtient avec ces estimations vont de 0.06 3 4 m par an. On a
conscience du caractére sommaire de ce calcul qui nous indiquerait néanmoins que l'écoulement n'est
pas assez rapide pour brouiller sensiblement les variations spatio-temporelles aux échelles de notre
étude. Précisons également que les pompages villageois (débit de 5 4 10 m® par jour) ainsi que les
forages d'exploitation situés plus a I'ouest (prélévement de 60 4 100 m’ par j a partir de février 1989)
affectent peu l'hydrologie souterraine de notre secteur (OCHI, 1990).

3.2.4.3 Variation spatiale et contexte hydrogéologique

On présente ici nos données isotopiques moyennes sur les deux années, en rappelant que la variation
temporelle est faible, ainsi que les données de I'étude "Milieux fissurés" (EBERSCHWEILER, 1991b)
qui concernent une partie notre secteur et la zone aval le long du marigot jusqu'a une distance de 4.5 km
de l'exutoire du bassin versant.

La figure 3.37 nous montre qu'il y a une tendance est-ouest a un appauvrissement en isotopes lourds
selon la direction d'écoulement du marigot et de la nappe avec une amplitude de variation de 1.6 %o en
180, ce qui est nettement supérieur a la variation inter-annuelle en 1988 et 1989 (0.5 8130%0 au
maximum). Ceci est une conséquence du fait que la colonne d'altérites homogénéise localement le signal
d'entrée mais que le mélange dans l'aquifére est un phénomene lent (IAEA, 1981). Ainsi chaque masse
d'eau homogénéisée est relativement indépendante de ses voisines, comme il a été constaté au Niger par
OUSMANE et al (1983) qui attribuent cela au systéme de fractures mal connect€.

On remarque également que les forages 772.1 et PM présentent des compositions plus riches en
isotopes lourds que la moyenne et ce durant toute la période étudiée (figures 3.35 et 3.36), bien que
I'excés en deutérium reste élevé. Les niveaux statiques remontent jusqu'a environ 10 m de la surface
pendant I'hivernage et la chute du niveau de base a 'occasion de la sécheresse des derniéres années (cf.
3.1.1.6 et 3.1.2.2.6) laisse a penser que cette profondeur fut encore plus faible dans le passé. Ajoutons
enfin qu'il ne semble pas y avoir de relation entre les compositions isotopiques et la proximité des
forages avec le marigot.

Les différents travaux effectués sur ce site nous apportent les éléments suivants sur I'hydrogéologie
de l'aquifére (figure 3.37):

- Le niveau piézométrique de base est a une profondeur relativement constante de 20 m environ sauf
dans la partie aval ou il atteint une trentaine de metres.
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- Le socle est formé de schistes dans la partie amont et d'amphibolites dans les parties centrales et
aval.

- La modélisation de la nappe en régime transitoire a conduit a I'évaluation de la recharge en 1988-
1989 (OCHI, 1990): importante a proximité du marigot dans sa partie amont jusqu'a la pompe 104
(60/150 mm au forage 772.2 et 60/110 mm en 772.1) et faible dans sa partie aval (5/4 mm) ainsi qu'au
droit des reliefs et dans la zone intermédiaire entre les reliefs et le marigot (3/2 mm).

- L'étude de la zone non saturée dans la zone amont (stations de mesure, figure 3.8) nous montre
une variation spatio-temporelle importante de la recharge (7 @ 79 mm pour une moyenne de 25 mm, cf.
3.1.2.2.5). On remarquera a cette occasion que les valeurs calculées de la recharge diffuse par le sol en
1988 pres des forages 772.1 et 772.2 représentent un peu moins de 50 % de la recharge totale, le
complément étant imputable a l'infiltration plus directe par la fissuration.

- L'amplitude de la remontée piézométrique en 1989, qui représente 2.7 2 9 m en amont (notre
secteur), 0.9 a 2.8 dans la zone centrale et 0.6 a 1.4 en aval, suggére une diminution de la recharge

d'amont en aval.

La variation spatiale du signal isotopique est a rapprocher des particularités locales de I'alimentation
verticale de l'aquifére. La recharge en amont qui est importante et implique altérites et fissuration
conduit a des eaux souterraines relativement plus riches en isotopes lourds qu'en aval ou la recharge
plus faible suggére une sélection plus importante des pluies.

3.2.4.4 Les autres sites

La figure 3.32 permet de comparer les compositions isotopiques &1-d130 des eaux souterraines
prélevées en 1988 et 1989 a Barogo avec celles des autres sites (Gounghin, Nafona et Katchari) étudiés
au Burkina Faso (annexe 3.3) pour la méme période. Le tableau 3.3 présente les caractéristiques
principales des forages choisis a proximité du lieu des prélévements de sol (cf. 3.2.5.4). Les données
pour Katchari sont tirées 'EBERSCHWEILER (1991b).

Comme a Barogo les points représentatifs des couples 6;-0180 des eaux souterraines de ces sites
sont proches de la DMB (elle-méme peu différente des droites régionales et mondiales, cf. 3.2.2.1) et
révélent une origine typiquement météorique des eaux d'alimentation.

La variation temporelle de la composition en 80 y est également faible en comparaison de la
variation inter-annuelle de la composition des pluies, ce qui témoigne de nouveau d'une bonne
homogénéisation locale des aquiféres. Mais nos mesures sont trop peu nombreuses pour qu'il soit
possible de relier cette variation temporelle avec celle du signal des pluies, comme on a pu le faire a
Barogo (cf. 3.2.4.2).

Le site de Gounghin, situé a 7 km de Barogo, est caractérisé par un climat et un sol comparables. II

se distingue néanmoins par la proximité du lit du marigot et un niveau statique situé a une plus faible
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distance de la surface (5 m environ), ce qu'atteste la présence d'un horizon hydromorphe dans le sol &
partir de 1.6 m de profondeur. L'hypothése d'une évaporation sensible de la nappe par remontées
capillaires a travers la zone non saturée est ici vraisemblable (ordre de grandeur envisageable 1 4 10
mm.an"'; CHRISTMANN et SONNTAG, 1987).

La position légerement a droite de la DMB des points représentatifs des couples &;1-8180 ainsi que
l'exces en deutérium moyen d'environ 6 &% et inférieur a celui mesuré a Barogo (environ 11 &%)
nous suggerent une influence accrue du lessivage des eaux enrichies par l'évaporation de la partie
superficielle du sol (cf. 3.2.4.5 et 3.2.6.2).

Le site de Nafona, situé au sud du pays, est sous l'influence d'un climat plus humide. On remarque

que la teneur en isotopes lourds des eaux souterraines y est plus faible que celle des autres sites
conformément a la tendance régionale (BRGM-AQUATER, 1986). Ceci est peut-étre une conséquence
de la variation régionale de la composition isotopique des précipitations, mais cette variation est mal
connue sur I'axe nord-sud (cf. 3.2.2.4.3).

Le site de Katchari est situé au nord du pays dans la zone sahélienne caractérisée par un climat plus

sec a la pluviosité irréguliére. L'excés en deutérium moyen vaut 9 &;p%o environ. La variation spatiale
de la teneur en %0 sur ce site est d'importance tout a fait comparable a celle mesurée a Barogo, soit
environ 0.5 élgo%o.km'l, et se manifeste également par une tendance a la diminution des teneurs dans la

direction d'écoulement du marigot.
3.2.4.5 Discussion

La composition isotopique des eaux de l'aquifére fissuré de Barogo est de type météorique, comme il
est habituel dans cette région (TRAVI et JUSSERAND, 1980, OUSMANE et al, 1983; BRGM-
AQUATER, 1986), sans marquage sensible a I'évaporation.

Les faibles variations temporelles des teneurs en isotopes lourds par rapport a celles des pluies
suggérent le fait qu'elles représentent plutét une moyenne inter-annuelle, avec une bonne
homoggénéisation locale du signal. Il est néanmoins difficile de préciser s'il existe ou non un décalage
systématique entre la composition isotopique de l'aquifére et les pluies. L'estimation de la composition
moyenne inter-annuelle des pluies a Barogo, -4.6 8130%0 (cf. 3.2.2.4.3) nous montre en tout cas que ce
décalage est limité.

La faible vitesse d'écoulement de la nappe et l'interconnexion imparfaite dans le milieu fissuré se
traduisent en ce qui concerne les compositions isotopiques par l'expression des spécificités locales des
modes d'alimentation.

L'infiltration directe par la fissuration concerne en premier lieu les pluies qui dépassent les capacités
d'interception du bassin (h > 10 mm). L'hétérogénéité spatiale des zones conductrices des altérites est
importante et leur comportement peut varier en cours de saison a cause des propriétés gonflantes des
matériaux argileux. Les grandes fractures déterminent souvent les directions de I'écoulement superficiel
et on peut ainsi avoir en saison des pluies un marigot avec une nappe temporaire sous-jacente elle-méme
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en relation avec une zone fissurée. L'infiltration par ce systéme conducteur se produit a l'occasion des
crues qui saturent la nappe d'inféro-flux (ISSAR et al, 1984). D'aprés OCHI (1990) le marigot constitue
bien un axe préférentiel de recharge pour la nappe de Barogo, et principalement dans sa partie amont.
Ce mécanisme d'infiltration directe, vraisemblablement peu fractionnant (cf. 3.2.3), conduit par contre a
une sélection par le milieu naturel des pluies contribuant a la recharge, phénoméne suggéré ici par
I'excés en deutérium dont la valeur moyenne est supérieure a 10 8;1;%o.

L'infiltration diffuse par le sol et la colonne d'altérites des eaux de pluies se caractérise par un
enrichissement en isotopes lourds sous 'effet de I'évaporation. Cet enrichissement, qui se produit selon
des droites isotopiques de pentes inférieures a celle de la droite météorique, se signale par une nette
diminution de I'excés en deutérium (SHARMA et HUGHES, 1985; cf. 3.2.5.1.3 ¢t 3.2.6.2)

La composition isotopique des eaux de recharge locales dépendra donc du degré de sélection des
eaux de pluies et de l'influence éventuelle de I'évaporation ou du mélange avec I'eau du sol. A Barogo
ou les mares sont rares, de petites dimensions et généralement colmatées, il nous semble justifié
d'associer a l'infiltration rapide par la fissuration, associée ou non au marigot, des eaux relativement
pauvres en isotopes lourds avec un excés en deutérium élevé. A l'inverse, on associe a l'infiltration
retardée a travers le sol des teneurs plus élevées en isotopes lourds avec un excés en deutérium plus
faible.

La morphologie et I'hydrologie types des bas-fonds ouest-africains (ALBERGEL et CLAUDE,
1989) nous permettent de distinguer trois unités qu'on associe aux différentes zones qu'on a pu
déterminer a Barogo grice aux informations apportées par I'hydrogéologie et les isotopes:

- La téte de bas-fond (Bassin Versant de 0.1 a 1 km?) affecte un contour découpé a Barogo (est du
bassin versant, figure 3.8). Les altérites sont peu épaisses a inexistantes, les sols plutot sableux. D'apres
OCHI (1990) et MILVILLE (1990), le site de Barogo s'inscrit dans un schéma régional d'écoulement et
la nappe serait alimentée en amont par un débit souterrain.

L'absence de points d'eau nous prive de données hydrogéologiques et isotopiques.

-La partie amont du bas-fond (BV de 5 4 20 km?) correspond & notre secteur d'investigation
isotopique (forages 772.2 a 104). Elle est caractérisée par un profil transversal concave, le début
d'entaille du marigot et des inondations occasionnelles. Le cours d'eau est accompagné d'une nappe
saturante perchée temporaire située dans l'aquifére du remblai alluvial. Les sols argilo-sableux sont
généralement perméables en début de saison humide (fentes de retrait) et deviennent imperméables a
saturation.

Nos données isotopiques et les éléments hydrologiques suggérent une recharge mixte sol-fissuration
importante, la recharge directe par la fissuration agissant en cours d'hivernage alors que l'infiltration
retardée par le sol fait plutot ressentir son influence a l'intersaison. Les teneurs relativement plus riches
en isotopes lourds de l'aquifére aux forages PM et 772.1 ainsi que I'excés en deutérium plus faible,
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laissent supposer une plus grande influence de la composante sol de la recharge dans cette zone
d'étranglement topographique.

- La partie aval du bas-fond (BV de 10 a 100 km?) commence 12 ol se termine notre secteur
d'étude: elle concerne la moitié ouest de la zone centrale et la zone aval (figure 3.37). Le bas-fond
s'élargit et le profil s'aplatit. Le cours d'eau est nettement encaissé et la nappe d'inféro-flux trés
fréquente. Les sols argilo-sableux a argilo-limoneux sont peu perméables.

Les eaux souterraines sont plus pauvres en isotopes lourds que dans la partie amont ce qui suggére
un role accru de la sélection des pluies et une influence négligeable de la composante sol de la recharge,
et donc finalement une recharge plus faible que dans la partie amont. Il est probable que dans ce secteur
l'alimentation de l'aquifére soit réduite a l'infiltration des crues du marigot.

L'exutoire de la nappe se situe vraisemblablement, du moins en période de hautes eaux, au niveau de
la Volta blanche située a une quinzaine de kilométres a l'ouest (MILVILLE, 1990).

3.2.5 Les sols

Ce chapitre concerne I'étude des teneurs en eau et des compositions isotopiques dans le sol de la
station B a Barogo (annexe 3.2). On a réalisé pour cela 14 prélévements a la tariére entre février 1988
et mai 1990 selon la procédure décrite a I'annexe 3.1. Le sous-chapitre 3.2.5.4 concerne les trois autres
sites étudiés au Burkina Faso: Gounghin (3 prélévements), Nafona (2) et Katchari (3).

3.2.5.1 Présentation des résultats
3.2.5.1.1 Profils hydriques et isotopiques

La chronique des 14 prélévements est présentée sous la forme de profils de teneurs en eau et en 20,
regroupés en trois saisons séches et deux saisons humides (figure 3.38). Les teneurs en eau, ou
humidités volumiques, sont calculées a partir des densités apparentes séches et des humidités pondérales
déterminées par pesées (cf. 2.2.1.1). L'étude de cette chronique nous permet de mettre en évidence les
grands traits de l'influence de I'évaporation et de l'infiltration sur I'état hydrique et isotopique dans la
partie superficielle du sol.

Saison seche 1987-1988 (figure 3.38-a): Le profil hydrique est caractérisé¢ par une faible teneur en

eau en surface (environ 5 % a 0.1 m) puis une augmentation réguliére jusqu'a la profondeur de 1 m. Ce
profil hydrique typique d'un sol desséché évolue peu de février 2 mai 1988.

Le profil isotopique présente un maximum a la premiére profondeur de prélévement, soit 0.1 m. Cet
enrichissement a I'évaporation progresse en amplitude et en profondeur au cours de la saison.
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a: Saison séche 1987-1988. b: Saison humide 1988. c: Saison séche 1988-1989.
d: Saison humide 1989. e: Saison séche 1989-1990.
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Saison humide 1988 (figure 3.38-b): L'augmentation a la mi-juin des teneurs en eau en surface du sol

jusqu'a une valeur d'environ 20 % témoigne de l'infiltration des trois premiéres fortes averses (h =32 a
34 mm) tombées a partir de la fin du mois de mai. Les teneurs en eau diminuent a partir de fin
septembre alors que les pluies se raréfient (cf. 3.2.2.2).

Le profil isotopique se signale par une nette diminution des teneurs en 0 sur les 30 premiers cm du
sol suite a linfiltration des eaux de pluies pauvres en isotopes lourds. On constate néanmoins qu'il
subsiste des eaux nettement enrichies (0 a 4 8;30%0 4 0.2 m) par rapport aux pluies (moyenne de -5.5
0180%0), comme si le profil conservait une trace du pic isotopique de saison séche. L'évaporation
provoque une augmentation de la teneur isotopique a 0.1 m de profondeur a la fin du mois de juillet,
suite 4 une période séche d'une dizaine de jours, ainsi que pour le dernier profil de la saison (fin
septembre), suite a la fin des averses (cf. 3.2.2.2).

Saison seche 1988-1989 (figure 3.38-c): L'allure générale des profils hydriques et isotopiques est

similaire a celle des profils de la saison seche 1987-1988. Le profil du 28 octobre présente un
desséchement approfondi, et ce seulement un mois apres le profil du 27 septembre caractéristique d'un
sol humide. On remarque également que, contrairement a 1987-1988, le profil isotopique évolue peu au
cours de cette saison séche (d'octobre a avril). Ceci est peut-€étre la conséquence du fait que le profil de
fin de saison-séche a conservé un héritage des teneurs élevées en isotopes lourds acquises au cours de la
saison-séche précédente.

Le prélévement de fin de saison séche du 24 avril 1989, qui bénéficie d'un pas d'échantillonnage plus
fin que celui des profils qui le précédent, nous permet de préciser la forme des profils en surface. La
teneur en eau résiduelle a 1 cm de profondeur est de 1.6 %, cette valeur plus faible que celle obtenue
lors de I'étude expérimentale de I'évaporation (cf. 2.2.1.2) témoigne d'une atmosphere trés séche. Le
profil en 120 dessine un pic isotopique caractéristique du deuxiéme stade évaporatoire (cf. 2.2.3.3).

Le profil isotopique du 3 mars 1989 ne s'inscrit pas parfaitement dans I'évolution générale qui ressort
des autres profils. Des teneurs isotopiques trop élevées (a 0.3 m par exemple) correspondent a des
teneurs en eau plus faibles que la tendance et nous laissent a penser que les compositions isotopiques
mesurées ont été affectées par une évaporation postérieure a I'échantillonnage (probléme de

conservation).

Saison humide 1989 (figure 3.38-d): Le profil hydrique de la fin juin est caractéristique d'un sol
encore sec, a l'exception de la couche la plus superficielle (2 1 cm) un peu plus humide. Le profil

isotopique associé est peu différent de celui de fin de saison séche, a l'exception de I'enrichissement
maximum au pic isotopique qui est légérement diminué et la composition a 1 cm qui est marquée par
une re-évaporation. Les pluies de mai et de juin ont donc eu un effet limité sur ce profil.

Le profil hydrique de début septembre est celui d'un sol humide, ce qui traduit l'infiltration des pluies
importantes de juillet et aodit. Le profil isotopique est largement modifié par l'infiltration et prend la
forme d'un double pic. Le pic le plus superficiel correspond au pic isotopique de saison seche comme si
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l'eau du sol en conservait la trace (cf. saison humide 1988). En effet, les compositions isotopiques
d180%0 demeurent positives dans la partie superficielle, bien que les pluies de cette saison aient une
teneur moyenne de -4.4 §%eo.

Saison séche 1989-1990 (figure 3.38-¢): Le profil hydrique de la fin octobre, qui correspond au

début de la saison séche, est un profil de transition entre celui d'un sol humide et celui d'un sol sec. Les
compositions isotopiques sont peu différentes de celles du profil précédent (début septembre), sauf a
0.15 m ou la teneur en isotopes lourds est plus élevée.

Les profils hydriques et isotopiques de fin de saison séche (début mai 1990) sont caractéristiques de
I'évaporation (cf. saisons séches 1987-1988 et 1988-1989).

3.2.5.1.2 Graphes isoteneurs

La figure 3.39 présente les mesures de teneurs en eau et en 30 sous la forme de graphes isoteneurs
6(z,t) et d;80(z,t), a l'exclusion des prélévements faits a moins de 0.1 m de profondeur. Ce mode de
représentation met en relief I'évolution spatio-temporelle de ces grandeurs, les courbes dessinées
manuellement en constituant une interprétation. Précisons également que le rapprochement dans le
temps de profils prélevés a des endroits différents (prélévement destructif), méme s'ils sont regroupés
dans un petit espace (figure A.8), intégre la variation spatiale de ces grandeurs.

Les graphes isoteneurs 6(zt) et d;30(z,t) nous permettent néanmoins de décrire le comportement
hydrique et isotopique des eaux profondes du sol.

Le graphe 0(z.t) (figure 3.39-a) se signale par quelques valeurs ponctuelles qui ne sont pas dans la
tendance des mesures les plus proches dans le temps et dans I'espace. Ces valeurs sont soit trop élevées,
comme & 0.5 m pour le sixiéme profil, soit trop faibles, comme a 1 m pour le second profil. Ces
anomalies résultent a notre avis de la variabilité spatiale naturelle qui s'exprime sous la forme
d'hétérogénéités locales de la structure ou de la texture du sol. Celles-ci sont révélées par le mode de
prélévement et la petite taille de I'échantillon (environ 30 cm’). En effet, les mesures effectuées 4 la
sonde neutronique par MILVILLE (1990) a proximité de nos prélévements ne présentent pas ces
anomalies ponctuelles, cette méthode de mesure intégrant un volume de sol environ un millier de fois

plus grand.

On peut néanmoins distinguer trois zones dans le sol selon la profondeur. De la surface a environ 1
m, les teneurs en eau sont généralement inférieures a 20 % et présentent des variations en relation avec
l'alternance de I'évaporation et de l'infiltration au cours des saisons séches et humides. De 1 & 2 m les
teneurs en eau demeurent supérieures 4 20 %, a l'exception du profil anormal de début mars 1989
(saison séche 1988-1989, cf. 3.2.5.1.1). Enfin, de 2 a 3.15 m (profondeur maximale de prélévement), la
teneur en eau plus faible est généralement comprise entre 12 et 20 %.
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Figure 3.39: Graphes isoteneurs a la station B. a: 6(zt). b: 8;30(z,t).
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Ces différentes zones, caractérisées par des intervalles de variation différents pour les teneurs en eau,
sont 4 rapprocher de I'évolution de la texture du sol avec la profondeur (figure 3.11, cf. 3.1.2.2.3). Au
sol plus fin de 1 4 2 m correspond une capacité plus élevée de rétention d'eau, alors qu'au sol plus
grossier de la surface a 1 m et aprés 2 m correspondent des teneurs en eau plus faibles (CLOTHIER et
al, 1977).

L'évaporation qui se produit pendant les saisons séches se traduit par une diminution progressive des
teneurs en eau qui affecte la zone de sol comprise entre la surface et environ 0.8 m de profondeur.

Une diminution des teneurs en eau se produit également pour les couches plus profondes du sol.
Ceci est probablement une manifestation du drainage du sol qui fait suite a la saison humide et non de
I'évaporation. En effet le plan de flux nul, qui délimite la zone affectée par des transferts ascendants de
celle affectée par des transferts descendants, oscille au cours de I'année entre la surface et la profondeur
maximale de 1.4 m (MILVILLE, 1990; cf. 3.1.2.2.5).

L'infiltration des pluies en saison humide se manifeste par l'augmentation des teneurs en eau dans la
partie superficielle du sol ainsi que plus profondément.

L'infiltration superficielle se fait de fagon diffuse et provoque une humidification du sol jusqu'a 0.5 m
de profondeur. Elle semble plus efficace en 1988 qu'en 1989 mais il manque pour 1989 des profils en
juillet et septembre, mois les plus pluvieux. Il est par contre clair que l'infiltration superficielle qui est
visible a la mi-juin en 1988 mais pas encore a la fin juin 1989 est a mettre en relation avec
l'intensification des précipitations qui se produit début juin en 1988 et début juillet en 1989 (figures 3.22
et 3.23).

Une augmentation des teneurs en eau apparait dans la tranche de sol comprise entre 1 et 2 m environ
pour le profil de début mai en 1988 et de début avril 1989. Ces profils ont été réalisés peu apres la
premiére averse significative (h > 10 mm) de la saison (figure 3.22). Ceci nous suggére qu'il se produit
une infiltration directe jusqu'a la couche considérée, et ce dés le début de la saison humide. Ce
phénoméne nous semble relever de I'existence dans le sol de macropores (fentes de retrait, galeries
animales ou racines) a forte conductivité hydraulique.

Le graphe §;30(z.t) (figure 3.39-b) nous montre que les teneurs isotopiques dans le sol sont plus

homogeénes que les teneurs en eau. Ceci est particuliérement sensible pour les couches profondes du sol. |
Les valeurs anormales de teneurs en eau remarquées sur le graphe 6(zt) sont associées a des
compositions isotopiques qui sont bien dans la tendance spatio-temporelle. Il parait en effet fort
probable que les hétérogénéités de structure ou de texture invoquées pour expliquer les anomalies de
teneurs en eau affectent peu les compositions isotopiques. Les phénomeénes de diffusion en phase liquide
et gazeuse des espéces isotopiques nous semblent constituer une raison suppléméntaire pour rendre
compte de la relative homogénéité des teneurs isotopiques.

On constate de prime abord que les teneurs en 80 de la zone superficielle du sol (z < 0.8 m)
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présentent de fortes variations, de -5 a plus de 10 8%o, alors que celles des couches plus profondes
(z> 0.8 m) demeurent dans une gamme plus réduite, -6 a -2 8%o. Les teneurs superficielles enrichies en
isotopes lourds sont caractéristiques d'eaux affectées par I'évaporation alors que les teneurs profondes
sont proches de la teneur moyenne des eaux météoriques.

L'évaporation de I'eau du sol pendant les saisons séches produit un fort enrichissement isotopique au
pic évaporatoire situé a environ 0.1 m de profondeur en 1989 et 0.15 m en 1990. Cet enrichissement
diffuse en profondeur et affecte les compositions isotopiques jusqu'a environ 0.5-0.6 m. Ces variations
sont associées a la baisse des teneurs en eau, comme on a pu le remarquer précédemment.

On constate également que le drainage des couches plus profondes du sol est accompagné d'un léger
enrichissement isotopique, sans que nous proposions d'explication pour l'instant.

En saison humide, I'eau des couches superficielles du sol aux teneurs enrichies en isotopes lourds est
plus ou moins diluée par l'infiltration des pluies relativement appauvries. Ceci est sensible jusqu'a 0.3 m
entre les profils de mi-juin et de fin septembre en 1988 et jusqu'a 0.8 m entre les profils d'avril et de
début septembre en 1989. Il subsiste néanmoins en permanence des teneurs isotopiques élevées. La
courbe isoteneur -1 8;30%o, valeur intermédiaire entre celle des pluies et celle des eaux enrichies par
I'évaporation, est éloquente a cet égard puisque qu'elle se maintient entre 0.2 et 0.6 m au cours des deux

ans et demi de suivi.

La composition isotopique des couches plus profondes du sol, méme si elle présente des variations
modérées, apparait également affectée par les pluies. On a vu précédemment que les teneurs en eau
augmentaient en profondeur dés le tout début de la saison humide, phénoméne mis sur le compte d'une
infiltration rapide le long de macropores et que I'on peut supposer a priori non fractionnant.

En 1988, les profils de début mai et surtout de juin sont caractérisés par une augmentation de la
teneur en isotopes lourds a rapprocher des teneurs des pluies de début de saison (-4.1 & 4.1 8;80%o)
globalement plus élevées que celles du sol (-6.5 a -3.3 d180%o0). A partir de juillet et surtout en aoit la
tendance est inversée avec une diminution des teneurs en relation avec les pluies appauvries du coeur de
la saison des pluies (moyenne mensuelle de -4.0 en juillet et de -9.1 8130%o en aoiit).

En avril 1989, la diminution des teneurs en isotopes lourds qui affecte les eaux profondes du sol, et
plus particuliérement vers 0.8 m, est peut-étre la conséquence des deux averses précoces de 15 a3 20 mm
du mois de mars. Mais on ne connait la composition isotopique que de la deuxiéme averse, 3.2 8;30%o,
valeur qui ne convient pas pour notre hypothése. Le manque de prélévements durant le coeur de la
saison des pluies 1989, et en particulier en profondeur, nous empéche de vérifier I'évolution remarquée
pour 1988.

On constate enfin que les teneurs isotopiques des eaux profondes du sol montrent une nette tendance
a augmenter de 1988 a 1989 en relation, il nous semble, avec I'augmentation de la teneur moyenne
annuelle des pluies (respectivement -5.5 et -4.4 §;30%¢). La courbe isoteneur -4 8;30%o qui
s'approfondit nous illustre ce phénomeéne.
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3.2.5.1.3 Relation &,-0180

La figure 3.40 présente les couples &,1-8130 disponibles pour le sol ainsi que la droite météorique

locale (DMB, cf. 3.2.2.1). Les mesures en H, lacunaires, ont été réalisées pour les profils 1, 2, 4, 6, 9,

10, 12 et 14, soit 8 profils sur 14.

L'étude du graphe &;1-0180 nous permet de préciser la part respective des eaux de type météorique
grap p p p p yp q

associées a l'infiltration et des eaux enrichies par I'évaporation sur la composition isotopique dans le sol.

On remarque que tous les points représentatifs de la composition isotopique de I'eau dans le sol sont
que q p p pPYq

situés a droite de la droite météorique. On y distingue des eaux superficielles affectées par un

enrichissement isotopique caractérisé par des droites d'évaporation de pentes inférieures a celle de la

droite météorique et des eaux profondes de nature isotopique plus proche de celle des pluies et

groupées pres de la droite météorique.
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Figure 3.40; Relation &p-8130 des eaux du sol a la station B, comparaison avec les

précipitations.

Les eaux superficielles du sol (z < 0.6 m) se signalent par des teneurs enrichies en isotopes lourds

qui évoluent a l'occasion des saisons séches et humides.

En saison séche les couples d;1-8180 se répartissent selon des droites typiques de I'enrichissement

isotopique a l'évaporation. Des ajustements linéaires (méthode des axes majeurs) réalisés sur ces
.l

mesures pour les profils de saison séche 1, 2, 10 et 14 nous donnent les relations suivantes.
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- "Zone liquide": Ces relations concernent les points du profil isotopique compris entre la profondeur
de l'enrichissement maximal et 0.6 m, profondeur limite de pénétration de l'enrichissement isotopique
(cf. 1.1.3.3.1):

1: 17-Fév-1988 &y = (3.27+0.48)150-(23.643.3) n=4 r=0.959
2: 04-Mai-1988 &, = (2.45+0.40)8,30-(24.544.0) n=5 r=0.940
10: 24-Avr-1989 &y = (1.96£0.10)8;30-(32.7£1.6) n=8 r=0.994
14: 09-Mai-1990 &y = (2.48+0.13)8130-(22.740.9) n=3 r=0.996

- "Zone vapeur": La relation suivante concerne les points du profil isotopique (n° 10 exclusivement,
cf. 3.2.5.2.2) compris entre la surface et la profondeur de I'enrichissement maximal:

10: 24-Avr-1989 &y = (2.3340.12)8130-(37.742.0) n=6 r=0.992

Le profil 1 (17 février 1988) de milieu de saison a une pente 81-8180 qui vaut 3.3, valeur supérieure
a celles des pentes de fin de saison mesurées fin avril-début mai, respectivement 2.5, 2.0 et 2.5 pour les
profils 2, 10 et 14. Cette diminution de la pente de la droite isotopique au cours de la progression de
I'évaporation de I'eau du sol est caractéristique d'un régime hydrique transitoire (cf. 1.1.3.4.2 et 2.2.3.3).

En saison humide la situation est plus complexe. Le profil 4 du 28 juillet 1988, caractérisé par une
droite d'évaporation dont la pente a une valeur relativement élevée, soit 4.7, a été échantillonné aprés
une période déficitaire en précipitations (cf. 3.2.2.2). Le profil de teneur en eau (figure 3.38-b) nous
montre que le sol est humide en surface (6 = 19 % a 0.1 m). La forte pente de la droite d'évaporation
associée a un sol humide est caractéristique d'un premier stade évaporatoire (cf. 2.2.3.3).

Les profils isotopiques 6 et 12 de septembre 1988 et 1989 sont associés a des profils de teneurs en
eau caractéristiques des sols humides de fin de saison des pluies (figures 3.38-b et d). La composition
isotopique en 2H et en 0 des eaux superficielles présente un caractére intermédiaire entre celui des
eaux de type météorique et celui des eaux du sol affectées par l'évaporation. Ceci nous montre que les
eaux enrichies en isotopes lourds de fin de saison séche ne sont que partiellement lessivées par les pluies
relativement appauvries et qu'il en demeure une trace jusqu'en fin de saison humide.

Les eaux profondes du sol (z < 0.6 m) ont un caractére isotopique de type météorique et sont

localisées a proximité de la droite locale des pluies.

Les points représentatifs de la composition en 2H et en 20 de ces eaux sont systématiquement situés
a la droite de la DMB et témoignent d'un mélange entre les eaux pluviales qui s'infiltrent et les eaux
enrichies en isotopes lourds de la zone superficielle du sol. La composition des eaux profondes du sol
varie peu apres la saison humide 1988, ceci pouvant étre soit la conséquence d'une infiltration profonde
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de faible importance cette saison-la, soit le fait que l'eau infiltrée a une composition peu différente de
celle du sol. Cette deuxiéme hypothése est envisageable pour 1988, si on suppose que la composition de
l'eau infiltrée est la composition moyenne des pluies (figure 3.40).

Par contre, en 1989, les eaux du sol apreés la saison des pluies présentent une évolution isotopique
qui semble relever des influences conjuguées des eaux enrichies de la zone superficielle du sol et des
pluies de la saison 1989. En effet, les points représentatifs des eaux profondes des profils de septembre
1989 et de mai 1990 se trouvent déplacés dans une position intermédiaire entre le point représentant la
pluie moyenne et les points de la partie supérieure du profil de fin de saison séche prélevé le 24 avril
1989.

3.2.5.2 Influence de I'évaporation
3.2.5.2.1 Introduction

Le desséchement du sol en saison séche se manifeste par une diminution des teneurs en eau qui
touche essentiellement la partie supérieure du profil (z < 0.6 m environ) alors que l'eau de pluie
accumulée dans les couches plus profondes du sol se conserve relativement bien d'une année a l'autre.
Cet effet est caractéristique des sols nus ou le développement d'une couche superficielle affectée
essentiellement par des transferts en phase vapeur limite fortement le prélévement d'eau dans les
couches plus profondes. Le prélévement racinaire provoque dans les sols de ce type mis en culture une
diminution de la teneur en eau plus importante et jusqu'a une plus grande profondeur (environ 1.5 m;
WALBADET et al, 1989). Le profil hydrique caractéristique du sol sec est acquis rapidement aprés les
derniéres pluies. L'étude de nos profils (cf. 3.2.5.1.1) nous a montré que cette durée est comprise entre
20 et 30 jours.

Ces considérations générales sur le desséchement des sols sont similaires a celles dégagées par
WALBADET et al (1989) a l'occasion de I'étude a Gampela (15 km au nord-est de Ouagadougou) d'un
sol latéritique peu différent de celui de Barogo.

ALLISON et al (1984a) ont réalisés une chronique de 10 profils en 2H dans un sol sableux nu
jusqua 2.5 m de profondeur en climat semi-aride (sud de I'Australie). Ils remarquent que
l'enrichissement isotopique superficiel a I'évaporation progresse en profondeur au cours du
desséchement du sol, en relation avec I'approfondissement du front évaporatoire. Nous avons pu mettre
en évidence une évolution identique pour les saisons séches 1987-1988 et 1989-1990, alors qu'elle
n'apparait pas aussi clairement pour la saison 1988-1989.

Le pic isotopique de saison séche présente la forme caractéristique décrite a l'occasion de I'étude
bibliographique (cf. 1.1.3.4) et de I'expérimentation (cf. 2.2.3.3).



189

3.2.5.2.2 Le profil isotopique de fin de saison séche 1989

Le pic d'enrichissement isotopique  I'évaporation est illustré par les profils détaillés (teneurs en 2H
et en '20) de fin de saison séche du 24 avril 1989 (figure 3.41-a). Les deux profils présentent une allure
similaire et résultent de phénoménes identiques.
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Figure 3.41: Composition isotopique dans le sol de la station B, le 24 avril 1989. a: Profils
isotopiques (*H et '80). b: Couples 8,15-8150 et droites isotopiques d'évaporation.

"Zone de diffusion vapeur" (0 <z<0.1 m): Les profils nous montrent qu'il existe un minimum de
teneur en surface (-4.5 8130%0 a 1 cm) du a Il'influence de la vapeur atmosphérique trés appauvrie en
isotopes lourds, puis les teneurs augmentent trés fortement jusqu'a atteindre un maximum (8p;c = 10.1
0180%o) situé a 0.1 m de profondeur. Les couples dr1-8130 associés a cette région superficielle du sol
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affectée par des transferts essentiellement en phase vapeur définissent une droite de faible pente
(figure 3.41-b) qui souligne le réle du fractionnement cinétique (cf. 1.1.3.3.1).

Le point représentatif de la composition isotopique de la vapeur atmosphérique (-15.2 8;30%o et -77
oo, cf. 3.2.2.5) prélevée le méme jour que le profil est trés proche de cette droite (écart de 4 §y%o).
Les teneurs isotopiques dans cette région du sol apparaissent donc comme le résultat d'un mélange entre
l'eau du sol 4 0.1 m et la vapeur atmosphérique.

Teneur isotopique maximale (z = 0.1 m): La teneur isotopique maximale 8. se trouve a la

profondeur z,ic = 0.1 m pour les deux variétés isotopiques. ALLISON et al (1984b) proposent la
formulation suivante pour évaluer le flux évaporatoire instantané f°' & partir de zc:

fevV= (1-ha)ps1:df’ (p-8)/zpic. Des valeurs appropriées pour les différents paramétres (To; = 40 °C, cf.
3.2.1.2; h, = 0.44, valeur moyenne a Ouagadougou en avril; T = 0.46, cf. 2.3.3; 6 = 0.04; p = 0.52, cf.

2.2.1.1) nous donnent une évaluation de £ de 0.15 mm.j”', valeur grossiérement comparable avec celle
déterminée par MILVILLE (1990) a l'occasion de son étude hydrodynamique, soit 0.07 mm.j'l.

"Zone de diffusion liquide" (0.1 <z<0.5m): En dessous de ce maximum d'enrichissement les

teneurs isotopiques décroissent de fagon progressive par le jeu des transferts diffusifs en phases vapeur
et liquide. La forte variation des teneurs en eau dans cette région (0.1 <z <0.5) est a l'origine d'une
variation de l'importance respective des transferts dans les deux phases.

Les points représentatifs des compositions isotopiques des eaux de cette région du sol définissent
une droite, dite "droite d'évaporation", dont la pente vaut environ 2.0 (figure 3.41-b; cf. 3.2.5.1.3). Le
calcul théorique de la valeur de cette pente pour différents jeux vraisemblables de parameétres nous
donne environ 3.4 selon la formulation de BARNES et ALLISON (1983) et environ 2.5 selon celle de
BARNES et ALLISON (1984). Méme une forte diminution de h, ne permet pas de descendre en
dessous d'une valeur de 2.5. Ces formulations ont été établies pour un régime hydrique stationnaire, ce
qui n'est évidemment pas le cas a Barogo, mais notre étude théorique a suggéré que la pente variait peu
au cours du deuxiéme stade évaporatoire et qu'on pouvait faire I'analogie avec les pentes calculées selon
BARNES et ALLISON (cf 2.3.3.2.2). La droite d'évaporation mesurée dans le milieu naturel présente
donc, comme la droite d'évaporation expérimentale, une faible pente inexpliquée par la théorie (cf.
1.1.3.5.2).

Zone profonde du sol (z > 0.5 m): La région du sol qui n'est pas affectée par l'enrichissement

isotopique a I'évaporation commence aprés 0.5 m de profondeur. On remarque sur les profils
isotopiques (figure 3.41-a) que la teneur en '80 de ces couches profondes du sol varie peu de la base du
pic isotopique 4 la profondeur de 2.4 m alors que la teneur en >H augmente de 0.5 a2 1.2 m de
profondeur (+9 &;11%e0) pour se stabiliser ensuite.

Il existe des éléments théoriques et expérimentaux (cf. 1.1.3.3.2 et 1.2.2.3.3) qui montrent qu'un
appauvrissement isotopique peut se produire a la base du pic sous linfluence d'un gradient thermique
(dT/dz < 0) stationnaire dans le sol. Cet appauvrissement affecte plus intensément le deutérium que
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l'oxygene 18. En effet, le fractionnement cinétique est indépendant de la température, contrairement au
fractionnement a I'équilibre, et est relativement plus important pour I'oxygéne 18 que pour le deutérium.
A Barogo, le gradient thermique peut atteindre 10 °C.m™! en surface et 5 °C.m™ 4 0.5 m de profondeur
a 15 h au mois d'avril. Mais le profil de température dans le sol présente d'importantes variations
journaliéres (cf. 3.2.1.2) dont l'effet sur les compositions isotopiques demeure presque inconnu
(BARNES et ALLISON, 1984).

Ce phénomene peut également étre la conséquence de la variation de la composition des eaux
météoriques. Ceci est illustré par les points représentatifs de la composition des eaux profondes du sol
qui sont alignés parallélement 4 la droite météorique (figure 3.41-b). La comparaison des profils en 2H
et en 80 du début de la saison séche (27 septembre 1988) avec ceux de fin de saison (24 avril 1989)
nous montre que la teneur en 2H diminue nettement de 0.5 4 0.8 m de profondeur (variation maximale
d'environ 15 8%o) alors que la composition en '®0 n'évolue pratiquement pas (variation maximale 0.6
8%o). Ceci nous suggére que l'appauvrissement isotopique qui affecte le deutérium sur cet intervalle de
profondeur apparait pendant la saison séche et n'est donc pas un héritage des pluies.

L'hypothése de l'influence du gradient thermique pour expliquer les profils de teneurs en isotopes
lourds a la base du pic (0.5 a 0.8 m de profondeur) apparait donc étre la plus appropriée, les eaux plus
profondes ayant un caractére isotopique de type météorique. Mais l'importance relative de cet effet sur
le deutérium par rapport a I'oxygéne 18 semble excessif si on se référe a l'expérience de BARNES et al
(1989) (cf. 1.1.3.3.3).

3.2.5.2.3 Comparaison des profils isotopiques de fin de saison séche

La comparaison des profils isotopiques de fin de saison séche d'avril-mai 1988, 1989 et 1990 (profils
2, 10 et 14) nous montre que la forme du pic décrit ci-dessus est caractéristique. Le coefficient de
corrélation calculé pour les teneurs en 130 vaut 0.960 pour 1988/1989, 0.925 pour 1988/1990 et 0.911
pour 1989/1990.

A l'exception de la mesure a 0.1 m, le profil en 130 de 1988 se superpose de fagon satisfaisante a
celui de 1989. Le profil de 1990, par contre, présente des teneurs systématiquement supérieures a celles
de 1988 et 1989. La teneur isotopique des eaux profondes du sol de fin de saison seche 1989 et 1990
varie peu avec la profondeur (écart type 0.6 8,30%o) alors que les valeurs moyennes différent
sensiblement (respectivement -4.46 et -2.35 8;30%e0). Si on compare ces profils isotopiques par rapport
a la composition de leurs eaux profondes, on constate qu'ils sont semblables.

La variation de la composition isotopique moyenne des eaux profondes permet également de rendre
compte, du moins en partie, de la différence entre les valeurs de I'enrichissement maximal au pic (8pic)
en 1989 et 1990, respectivement 10.1 et 11.8 d;30%o0. En effet, si on calcule I'enrichissement relatif par
rapport a la teneur moyenne des eaux profondes, on trouve des valeurs plus comparables, soit
respectivement 14.5 et 14.1 8;80%o.

La différence entre les profils isotopiques de fin de saison séche 1989 et 1990 s'explique donc par
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des teneurs différentes des eaux profondes qui constituent l'eau d'alimentation de la partie supérieure du
sol affectée par I'enrichissement a I'évaporation. On pourra noter qu'on obtient un résultat similaire si, au
lieu de considérer la composition moyenne des eaux profondes, on prend plutdt en compte la
composition a la base des pics isotopiques (0.8 m).

La profondeur a laquelle on trouve I'enrichissement maximal (zp;c), indéfinie en 1988 par manque de
prélevement, est plus grande en 1990 (environ 0.15 m) qu'en 1989 (environ 0.1 m). Ceci est une
conséquence de la teneur en eau systématiquement plus faible en 1990 qu'en 1989 (différence 2.5 4 5.6
% de 0.15 a 0.5 m de profondeur). En effet, a un profil hydrique plus sec est associée une zone de
transfert "vapeur" plus étendue et donc un front évaporatoire plus profond (ALLISON et al, 1984b).

3.2.5.2.4 Effets de l'évaporation en saison humide

Un enrichissement isotopique a l'évaporation est susceptible de se produire sur les eaux de
ruissellement et sur I'eau stagnant a la surface du sol dans de petites dépressions, et ce préalablement a
leur infiltration. Ce phénoméne a été étudi€é de fagon théorique par GAT et TZUR (1970) (cf.
1.1.3.5.3).

Une partie de l'eau de pluie s'infiltrant dans le sol contribue & humidifier la zone superficielle du sol,
le reste atteignant les couches plus profondes. En saison des pluies, la zone superficielle du sol est
affectée par la succession de périodes d'imbibition lors des pluies et du ruissellement et de périodes
d'évaporation. La composition isotopique y résulte donc de la conjugaison de l'enrichissement a
I'évaporation et du mélange avec les eaux de pluies.

La composition isotopique (*%0) dans le sol prés de la surface (on choisit la profondeur de 0.1 m
comme référence) présente en effet une variation paralléle a la variation saisonniére du signal isotopique
des pluies (cf. 3.2.2.2). Mais I'eau dans le sol est nettement enrichie en 1830 par rapport a I'eau de pluie,
et ce de fagon a peu prés constante au cours de la saison (figure 3.42). L'enrichissement relatif moyen
en 130 est de 5.7 8%o en 1988 et 8.4 §%o en 1989.

GAT (1987) relie l'enrichissement isotopique 8-0¢ qui se produit a la surface du sol au parameétre x
qui représente la fraction de teneur en eau résiduelle: 3-8y = -eln(x), avec € = 1-1/a+(1-hy)(0K-1)
enrichissement effectif total (CRAIG et GORDON, 1965). L'application de ce modéle trés simplifié a
nos données pour des paramétres appropriés (T = 30 °C; n = 0.5; h, humidité relative atmosphérique
moyenne mensuelle 8 Ouagadougou) donne des valeurs calculées de x comprises entre 0.6 et 0.8 pour
1988 et entre 0.5 et 0.6 pour 1989. Méme s'il parait difficile de relier ce paramétre x au régime hydrique
affectant la partie superficielle du sol, les valeurs réalistes qu'il prend montrent en tout cas que la
composition isotopique s'explique bien par un enrichissement a I'évaporation des eaux de pluies
d'imbibition.
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Figure 3.42: Comparaison de la teneur en 80 dans les précipitations a I'échelle décadaire et
dans le sol de la station B a la profondeur de 0.1 m.

L'eau d'infiltration qui n'a pas participé a I'imbibition de la partie superficielle du sol affectée par
I'évaporation s'infiltre plus profondément et se mélange plus ou moins a I'eau initialement contenue dans
le profil. L'étude de la chronique des profils isotopiques (cf. 3.2.5.1) nous suggére que ce mélange n'est
pas total car il subsiste dans les premiers 50 cm du sol des teneurs isotopiques élevées qui constituent

comme une trace du pic de saison séche.
3.2.5.3 Influence de I'infiltration
3.2.5.3.1 Généralités

La figure 3.43 présente I'évolution des teneurs en eau et en 30 moyennes sur les intervalles de
profondeur 0-0.8, 1-2 et 2-3.15 m, moyennes calculées sur la base du pas de prélévement le plus
général. Cette figure nous permet de souligner les grands traits de l'infiltration des eaux de pluie dans le
sol.

On remarque de prime abord que les variations d’'humidité dans le sol concernent avec une amplitude
comparable les trois couches définies ci-dessus. Les teneurs en eau généralement plus élevées dans la
couche 1-2 m sont dues a la texture plus fine du sol (cf. 3.2.5.1.2). La teneur isotopique d;30 présente
par contre des variations plus importantes dans la couche superficielle que plus profondément. De plus,
les valeurs y sont plus élevées, en conséquence de l'enrichissement isotopique a I'évaporation (cf.
3.25.1.2).
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Figure 3.43: Evolution temporelle moyenne dans le sol pour trois horizons. a: Teneurs en
eau. b: Teneurs en '20.

Couche 0-0.8 m: L'évolution des teneurs en eau de la zone superficielle du sol est marquée par

l'alternance de l'infiltration en saison des pluies et de I'évaporation en saison séche.

L'infiltration superficielle en 1988 se manifeste par une nette augmentation de la teneur en eau
moyenne (profil du 16 juin) suite aux premiéres averses importantes de fin mai-début juin (cf. 3.2.5.1.1).
Le sol demeure humide durant la saison des pluies puis commence a se dessécher au cours du mois de
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septembre suite a la raréfaction des fortes averses. La teneur en eau moyenne diminue au cours de la
saison séche de plus de 15 % 4 9-10 %.

Les deux averses précoces de 16-17 mm de la mi-mars 1989 provoquent une légére augmentation
(environ 3 %) de la teneur en eau qui diminue ensuite jusqu'a la fin juin suite & un début de saison
humide déficitaire (seulement trois averses de 10 a 15 mm). Les pluies importantes de juillet et ao(t re-
humidifient la partie superficielle du sol (profil du 2 septembre). La saison séche qui suit est marquée
par le desséchement du sol comme en 1988.

La teneur isotopique moyenne des eaux superficielles du sol présente de fortes variations. Elle
augmente en saison séche en conséquence de I'évaporation.

En saison humide la variation est comparable a celle des pluies qui s'appauvrissent progressivement
en isotopes lourds. Cette variation moyenne est de nature identique & celle mise en évidence pour la
profondeur 0.1 m (cf. 3.2.5.2.4, figure 3.42) mais d'amplitude inférieure. La teneur moyenne dans le sol
demeure néanmoins toujours largement supérieure a celle des pluies, comme par exemple pour le profil
d'aolit 1988 qui présente une teneur moyenne en 130 de -2.8 8% alors que la pluie a une teneur
moyenne comprise entre -7 et -8 6%o. Cette différence s'explique en partie par une teneur isotopique
élevée en début de saison (profil isotopique de fin de saison seche), 'augmentation limitée de la teneur
en eau associée (de 12 a 17 %) et donc une limitation de la variation de la composition isotopique par
effet de bilan.

Couche 1-1.2 m: La zone intermédiaire présente également une variation de I'humidité en relation
avec le caractére saisonnier des précipitations. L'effet de l'infiltration en 1988 est perceptible dans cette
partie du sol dés le profil du 4 mai, suite aux pluies précoces du mois d'avril (15 mm le 26), et ce avant
I'humidification de la partie superficielle qui se produit entre le 4 mai et le 16 juin aprés des pluies plus
importantes. Ceci révéle l'existence d'un mécanisme d'infiltration rapide et profond par des macropores
qui "court-circuitent” en quelque sorte la partie superficielle du sol. La teneur en eau moyenne
augmente ainsi de fagon relativement importante (+7 %) puis se maintient au cours de la saison humide
jusqu'a la fin du mois d'octobre (variation inférieure a 1.5 %). La diminution de teneur en eau qui se
produit ensuite en saison séche est plus a mettre sur le compte du drainage du sol que de I'évaporation
(cf. 3.2.5.1.2).

La variation de teneur en eau qui se produit durant la saison des pluies 1989 est similaire a celle de
1988. Une nette augmentation (+5 %) de la teneur en eau se produit aprés les averses précoces de la
mi-mars, alors que la zone superficielle du sol demeure relativement séche, puis la teneur en eau se

maintient jusqu'a au moins la fin septembre pour diminuer ensuite.

L'infiltration rapide qui se produit dés les premiéres pluies de la saison est associée a une faible
variation de la composition isotopique dans cette partie du sol, en relation avec l'augmentation
relativement modérée de la teneur en eau et une composition des eaux profondes peu différente de celle
des pluies. Ceci rend délicate l'interprétation des variations de cette composition et on se limitera aux
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traits les plus marquants.

Le drainage du sol est associ€é en 1988 et en 1989 4 une augmentation de la composition isotopique.
L'enrichissement isotopique 4 I'évaporation diffuse dans le sol jusqu'a 0.6 m de profondeur au maximum
(cf. 3.2.5.2.2) et ne nous parait pas étre la source de cette variation. On peut avancer comme hypothése
que le drainage concerne une eau circulante dont la teneur en isotopes lourds est inférieure a celle de
I'eau non circulante ou immobile. Ceci nous conduirait 4 distinguer & nouveau une macroporosité et une
microporosité aux propriétés hydrodynamiques et aux compositions isotopiques différentes.

La teneur moyenne en oxygéene 18 dans cette région du sol est plus élevée en 1989 qu'en 1988, ceci
en relation avec la teneur moyenne des pluies en 1989 qui est supérieure a celle de 1988.

Aux deux averses précoces significatives de la mi-mars 1989 sont associées une augmentation de la
teneur en eau et une diminution de la teneur isotopique dans le sol. On ne peut pas vérifier si cette
variation se fait bien dans le sens de la composition de ces pluies car il nous manque la composition de
la premiére averse.

Couche 2.4-3.15 m: La réaction saisonniére de la zone profonde du sol différe en partie de celles des

zones superficielles et intermédiaires. En saison des pluies, on remarque une augmentation transitoire
(ou locale; cf. 3.2.5.1.2) de la teneur en eau moyenne entre la mi-juin et fin juillet en 1988 et au cours
du mois de mars en 1989. Ce comportement est a rapprocher de celui de la couche intermédiaire et
reléve a nouveau d'un mode d'infiltration rapide. Mais le caracteére transitoire (ou local) de ces variations
de teneur en eau nous suggére qu'une faible partie des précipitations qui affectent la zone intermédiaire
touche cette zone profonde et donc qu'une faible proportion des macropores atteint ces profondeurs.

La composition isotopique moyenne de cette région profonde du sol présente des variations
sensiblement paralléles a celles de la région intermédiaire et appelle les mémes commentaires. On
remarque néanmoins que les teneurs isotopiques y sont constamment inférieures de 1.0 &130%0 en
moyenne (écart-type 0.4) du début 1988 a la saison humide 1989 puis sensiblement égales ensuite.

Ceci nous suggére qu'il s'est produit une infiltration profonde en 1989 assez efficace pour
homogénéiser la composition isotopique de 1 a plus de 3 m de profondeur. La différence initiale de 1.0
8180%o est probablement la marque d'une stratification de la composition isotopique dans les couches
profondes du sol en relation avec la grande variabilité inter-annuelle de la teneur moyenne annuelle des
précipitations (cf. 3.2.2.4.3, figure 3.29).

3.2.5.3.2 Modélisation de l'infiltration. I: Description du modéle

Nous nous proposons dans les sous-chapitres suivants de réaliser une modélisation de l'infiltration
diffuse en 1988 et 1989 a partir d'un algorithme basé en partie sur celui d¢ THORNWHAITE. Ce type
de modé¢le a été appliqué par SMITH et al (1970), THOMA et al (1978) et ALLISON et HUGHES
(1974) a l'interprétation de profils en tritium naturels et par GASCUEL-ODOUX (1984)  I'étude de la
variabilité spatiale de l'infiltration a l'aide de I'oxygéne 18.
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Le modéle consiste en une fonction d'entrée mensuelle qui représente un gain ou une perte en eau et
un ensemble de réservoirs (ou couches de sol) ou les transferts sont régis par un mécanisme simplifié.
Ce type de modéle ne permet pas d'accéder aux paramétres physiques du transfert de I'eau mais autorise
néanmoins le calage sur des profils expérimentaux et permet ainsi de tester différentes hypothéses de
mélange.

Fonction d'entrée: La lame d'eau I qui s'infiltre dans le sol (I > 0) ou s'évapore (I < 0) s'exprime a

l'échelle mensuelle:

I=P-E-Q

avec P pluie, E; évaporation réelle et Q ruissellement. Toutes ces grandeurs s'expriment en mm.

Le ruissellement sur sol nu a été étudié a Barogo par MILVILLE (1990) (cf 3.1.2.2.5). La
figure 3.44 nous montre les mesures de Q vs P qu'il a obtenu en 1988 a l'échelle de I'événement pluvieux
ainsi qu'une fonction ajustée Q(P). Cette fonction a été déterminée par la méthode des moindres carrés
pour trois classes de hauteur de pluie journaliére et ce pour toutes les pluies, méme celles pour
lesquelles le ruissellement est nul:

P<1.1 mm - Q=0
1.I1<P<15mm : Q=0.069(P-1.1) n=44 r=0.38
P> 15 mm : Q=0.88(P-14.3) n=12 r=0.85

Le ruissellement mensuel Q est la somme des ruissellements journaliers, calculés a partir des pluies
par la fonction ci-dessus. Le tableau 3.5 nous permet de comparer les valeurs mensuelles mesurées et
calculées du ruissellement pour 1988.

L'évaporation réelle mensuelle E; s'exprime en réduisant 1'évaporation potentielle E, par un facteur f
(ANDERSEN et SEVEL, 1974) qui dépend du stock d'eau disponible S-Spin (mm) dans le réservoir
sol, avec S stock 4 la fin du mois et Syin stock minimal de fin de saison séche:

E,=fEp

Les mesures hebdomadaires de teneurs en eau (par sonde a neutrons) effectuées par MILVILLE
(1990) a la station B1 de Barogo ont permis de déterminer la variation de stock mensuelle I = S;-S;.;, et
donc la variation de stock cumulé S-Sp,, au cours de la saison des pluies 1988 (tableau 3.5). Les
valeurs de E; choisies sont les moyennes mensuelles a4 Ouagadougou de I'évapotranspiration potentielle
TURC (BRGM-AQUATER, 1986). La figure 3.45 présente les valeurs du facteur de réduction f en
fonction de S-Spin, valeurs calculées par la relation f = (P-Q-(S-Smin))/Ep qui découle des équations
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Tableau 3.5: Valeurs mensuelles mesurées et calculées pour 1988 et 1989 des

différents termes de la fonction d'entrée du modéle d'infiltration.

mois | Ep P dis0 | &m Q $i-Si.1 S-Smin I
i mm mm %0 %0 mm mm mm mm
()] @) ) Q) 3) “ (5) (5) “) “)
1988
1 186 0 0 0
2 187 0 0 0
3 205 0 0 0
4 161 263 -0.16 -1.1 0 15 0.7 0.7 6.4 6.4
5 126 442 0.79 7.76 27 16.3 4.6 53 10.5 4.1
6 115 127| -394 -227 52.7 50 234 28.7 285 18.0
7 100 822 4 -23.1 25 105 54 341 358 73
8 89| 1772 -9.12( -62.7 58.5 592 389 73 737 379
9 110 959| -674| -443 10.2 13.8 -19 54 56.8| -16.9
10 137 29 1.7 21 0 0.1 17.2] -396
11 162 0 0 0 44| -128
12 166 0 0 0 1.1 -3.3
1989
| 186 0 0
2 187 0 0
3 205 378 316 262 43 71 7.1
4 161 0 0 1.8 -53
5 126 41.1 1.53 93 26 123 10.5
6 115 30.1| -0.79 -4.3 14 134 1.0
7 100| 2089 -497| -266 109. 40.6 272
8 89| 3166| -536| -33.8 126. 838 111.0
9 110 893 -472| -282 16.5 576| -26.2
10 137 303| -274| -13.6 24 247 -329
11 162 0 0 63| -184
12 166 0 0 1.6 -4.7

(1): ETP Turc moyenne mensuelle, BRGM-AQUATER (1986)
(2). Mesures

(3). Mesures MILVILLE (1990)

(4): Valeurs calculées, cf texte

(5): D'aprés mesures 8, MILVILLE (1990)

Figure 3.45: Relation entre le facteur de réduction de I'évaporation potentielle
et la variation de stock mensuelle pour les deux premiers métres de sol.

S-Smin, mm

861

Figure 3.46: Profils de teneurs en eau caractéristiques d'un sol sec et d'un sol

humide.
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exprimant I et E; (cf. ci-dessus). L'évolution de f avec S-Spi, nous permet de déterminer par
ajustement (moindres carrés) une fonction caractéristique du sol similaire a celle proposée par
ANDERSEN et SEVEL (1974):

S-Smin=50mm : f=09(S-Spuin)/50 n=5 r=0.959
S-Smin>50mm : £f=09

La vaniation de stock cumulé S-Spp, toujours positive, est limitée par l'accroissement maximum de
stock toléré par le sol Syax-Smin, (appelé par ailleurs "réserve facilement utilisable"). Si la quantité d'eau
qui s'infiltre I est supérieure a Spax-S, la différence constitue la recharge R mensuelle en bas de profil.

Le tableau 3.5 nous permet de vérifier pour 1988 que le calcul parlalgorithme décrit ci-dessus des
lames d'eau mensuelles I qui s'infiltrent dans le sol nous donne des valeurs comparables a celles de la
variation de stock mesurée S;-S;.;. Les valeurs calculées et mesurées de la variation de stock cumulé
S - Smin Y sont également comparées. Le calcul est étendu aux mesures de pluviosité réalisées en 1989
et nous permet de déterminer la fonction d'entrée mensuelle I de cette année (tableau 3.5).

La teneur en isotopes lourds 8I (8%e) associée aux valeurs mensuelles de I est considérée, en
premiére hypothése, comme égale a la teneur moyenne mensuelle des précipitations. En deuxiéme
hypothése on supposera que cette teneur subit un accroissement Ad (6%o) constant d'un mois a l'autre
qui représente l'enrichissement isotopique susceptible d'affecter la lame d'eau préalablement a son
infiltration (cf. 3.2.5.2.4).

Le réservoir sol: On considére la tranche de sol comprise entre la surface et la profondeur de 2 m. Le

réservoir sol est défini par les profils de teneur en eau moyens secs et humides, c'est a dire de fin de
saison seéche et de fin de saison humide.
On a choisi un découpage spatial qui nous permet de distinguer n = 12 couches dans le sol

(figure 3.46). Chacune de ces couches i est caractérisée par sa hauteur d'eau initiale h? (mm,

déterminée a partir de la teneur en eau du sol sec) et sa capacité de rétention Ah; (mm, déterminée a
partir de la différence entre les teneurs en eau du sol sec et du sol humide). La somme des capacités Ah;

mm) représente l'accroissement maximum de stock Spax-Smin. La composition isotopique 8% (8%o) du
p pIq i

profil initial est celle du profil de fin de saison séche.
Le modéele offre la possibilité de prendre en compte une phase d'eau immobile dans le sol. A 1'état

initial on considére qu'il existe dans chaque couche de sol une quantité xI.h? d'eau immobile et une
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quantité ( l-xI).h? d'eau potentiellement mobile. Le coefficient xI (compris entre O et 1) représente la
proportion d'eau immobile dans le sol et est constant dans le temps comme dans l'espace. La
composition isotopique initiale de ces deux phases est 6?, composition du profil initial. La composition

isotopique de la phase immobile est considérée comme constante au cours de la saison humide alors que
la composition de la phase mobile est modifiée par les lames d'eau qui s'infiltrent.

On propose deux variantes au modele d'infiltration: mélange total (M1) et effet piston (M2). Les
algorithmes sont disponibles a I'annexe 3.2. Les deux variantes fonctionnent de fagon identique en ce
qui concerne l'infiltration des lames d'eau mensuelles. La capacité de rétention des couches successives
du sol est satisfaite jusqu'a épuisement de la lame d'eau et, si la capacité de rétention totale du sol est
atteinte, I'excédent représente alors la recharge a 2 m.

Dans le modéle & mélange total la nouvelle lame d'eau mensuelle (I>0) se mélange totalement avec
l'eau mobile initialement présente dans la couche du sol, puis la quantité qui excéde la capacité de
rétention de cette couche se mélange avec I'eau de la couche suivante, etc. Dans le modéle a effet piston
la lame d'eau occupe la ou les premiéres couches de sol jusqu'a épuisement alors que l'eau mobile
contenue dans le sol au début du mois est repoussée dans les couches inférieures. Les couches ou se
trouvent des eaux de provenance différente sont homogénéisées avant le calcul du mois suivant.

La composition isotopique finale est calculée pour chaque couche a partir de la composition et de la
hauteur d'eau associée des phases immobiles et mobiles.

3.2.5.3.3 Modélisation de l'infiltration. II: Application

Tests préliminaires: Le modéle est appliqué aux deux saisons des pluies étudiées 1988 et 1989.
L'infiltration calculée par le modéle atteint 1.7 m de profondeur en 1988 et la profondeur maximale de 2
m en 1989 ou un excédent de 66 mm constitue la recharge. Les profils isotopiques initiaux en oxygéne
18 sont ceux de fin de saison séche (4 mai 1988 et 24 avril 1989) et les profils a simuler ceux de fin de
saison humide (27 septembre 1988 et 31 octobre 1989). Ce choix, réalisé parmi les profils disponibles,
découle de la répartition des pluies ces années-la (figure 3.23).

Le modéle ne prend pas en compte les mois ou la fonction d'entrée I est négative, c'est dire ici les
mois de septembre 1988 et 1989 et d'octobre 1989 (tableau 3.5). Les simulations sont donc réalisées
pour les mois de mai & aoit pour lesquels I est toujours positif. Comme I'enrichissement isotopique a
I'évaporation affecte l'eau de la surface du sol dés la fin de la saison humide (cf. 3.2.5.1.1), la
comparaison entre les profils mesurés et les profils calculés se fera a I'exclusion des compositions

isotopiques affectées par I'évaporation, c'est a direa 0.1 men 1988 et 2 0.1 et 0.2 m en 1989.

L'adéquation entre les profils simulés et les profils naturels est mesurée par la somme des carrés des
écarts des compositions isotopiques a4 chaque profondeur, Zr* (8180%0>), sauf pour les points
mentionnés ci-dessus.
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1988 1989
MODELE xI A% g MODELE xI AS'%0 big
TESTS

M1 0 0 253 M1 0 0 24.6

1 0 8.88 1 0 28.3

0 4 9.00 0 4 11.0

M2 0 0 128. M2 0 4 104.

1 0 21.7 1 0 33.3

0 4 96.0 0 4 51.7
CALAGE OPTIMAL

M1 0.7 35 268 | Ml 1 8 5.54
CALAGE RETENU

M1 0.7 3.5 268 | Ml 0.7 5 6.41

Tableau 3.6: Paramétres et résultats des simulations de l'infiltration pour 1988 et 1989.

Le tableau 3.6 présente les valeurs du critére Zr?, calculées pour 12 simulations réalisées pour 1988
et 1989 avec les variantes M1 et M2 et trois couples de parameétres (xI,Ad130): (0,0); (1,0); (0,4). La
figure 3.47 montre l'allure de ces profils isotopiques calculés pour 1988 et les compare au profil mesuré.

8_delta 180 %o

4 Noa-—-mai

Figure 3.47: Profils isotopiques (180) mesurés du 4 mai et du 27 septembre 1988;
comparaison avec les profils calculés par le modéle d'infiltration selon différentes
hypotheses.

Les valeurs de Zr? et la forme des profils calculés nous permettent de constater que le modéle a effet
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piston ne convient pas pour expliquer les profils naturels. En effet, les eaux de surface riches en isotopes
lourds sont déplacées en profondeur (a environ 0.5 m) et remplacées par les eaux de pluies relativement
pauvres. Seule I'hypothése d'une phase immobile importante limite ce phénoméne qui contredit nos
mesures.

Le modéle de mélange M1 est donc retenu pour le calage. On remarque en outre que les hypothéses
de I'existence d'une phase d'eau immobile et d'un enrichissement isotopique a I'évaporation des eaux de
pluies en préalable a leur infiltration contribuent i diminuer les valeurs de =r* et donc & mieux
représenter les profils naturels.

Calage: Le calage optimal est obtenu par cartographie (courbes isovaleurs) du critére Zr* dans
l'espace (0 < xI < 1; 0 < Ad < 9 8130%0) et recherche de sa valeur minimale (tableau 3.6). La valeur
minimale de Sr” est parfaitement définie en 1988, les courbes isovaleurs dessinant une cuvette aux
contours réguliers. Par contre, en 1989, ces courbes définissent un sillon dont 1'axe courbe (d'équation
approximative Adjgo = 3-xI+6xI%) est formé de minima locaux. r* diminue réguliérement sur cet axe
de9.1 2 5.5 quand xI augmentede 0 a 1.

L'unicité du calage pour 1989 apparait donc moins bien définie que pour 1988. Ceci est
probablement la conséquence de la fonction d'entrée qui est déterminée de fagon moins précise. En
effet, les mesures qui ont permis d'obtenir les relations Q(P) et f{S-Spmin) sont uniquement celles de
1988, ces relations pouvant étre différentes pour 1989. Comme il nous semble que la variation inter-
annuelle de xI, qui est un parameétre caractéristique du sol, est moins importante que celle de Ad, qui est
plutét en relation avec le climat, nous retiendrons pour le calage du modele sur les données de 1989 la
méme valeur de xI que celle obtenue pour 1988.

Les calages retenus (tableau 3.6) sont donc le calage optimal pour 1988 (xI = 0.7 et Ad = 3.5
d180%o) et pour 1989 le calage correspondant a la méme valeur de xI sur le sillon des minima locaux (xI
= 0.7 et Ad = 5 d180%0), le critére prenant une valeur Sr? = 6.4 peu différente de celle du calage
optimal.

La recharge 2 2 m calculée par le modéle pour 1989 a la composition isotopique suivante:
8180 = -2.4 et &g = -23 6%o.

Les profils simulés de fin de saison humide 1988 et 1989 sont globalement comparables aux profils
naturels (figure 3.48) a I'exception de la partie superficielle du sol ou les compositions isotopiques sont
marquées par l'enrichissement a I'évaporation qui se développe peu aprés les derniéres pluies
significatives (cf. 3.2.5.1.1).

La teneur isotopique des eaux profondes est systématiquement surestimée par le modéle, et ce pour
les deux années. Ceci se manifeste de 0.6 a 1.7 m de profondeur en 1988 avec un écart compris entre
0.2 et 0.8 8;80%0 (moyenne 0.5) et de 0.8 4 1.7 m de profondeur en 1989 avec un écart de 0.3 a 1.5
0180%o0 (moyenne 0.8).
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Figure 3.48. Profils isotopiques ('20) mesurés de début et de fin de saison
humide;comparaison avec les résultats des simulations de l'infiltration. a: Pour 1988.
b:Pour 1989.
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3.2.5.3.4 Modélisation de l'infiltration. III: Discussion

Le calage du modele d'infiltration sur les profils naturels nous a conduit a faire les hypotheéses de
l'existence d'une phase d'eau immobile dans le sol et d'un enrichissement isotopique des eaux qui
s'infiltrent en surface.

L'hypothése d'une phase d'eau immobile permet au modéle de rendre compte des teneurs en isotopes
lourds élevées qui demeurent en saison humide dans la partie superficielle du sol malgré l'infiltration
d'eaux de pluies fortement appauvries. L'aspect trés simplifié de la prise en compte de cette hypothése
dans la formulation du modeéle nous empéche de relier la fraction xI calculée aux propriétés hydriques
de l'espace poral. Les calages réalisés nous montrent néanmoins qu'il est nécessaire d'envisager une
phase immobile relativement importante pour expliquer nos profils naturels.

L'enrichissement isotopique des eaux qui s'infiltrent résulte de I'évaporation des eaux de
ruissellement et des eaux stagnant en surface ainsi que du mélange avec les eaux de la couche
superficielle du sol, également affectées par I'évaporation qui se produit entre deux averses (cf
3.2.5.2.4). Le modéle proposé considére que cet enrichissement global est constant en cours de saison.

BLAVOUX (1978) fait également I'hypothése d'un fractionnement isotopique a I'évaporation en
préalable a l'infiltration des pluies pour expliquer la composition des eaux de drainage d'un lysimétre
(Thonon en France, sédiments fluvio-glaciaires) par un modéle a mélange total de type
THORNWHAITE. Mais cet enrichissement, indexé sur le taux d'évaporation potentielle, prend une
valeur mensuelle variable arbitraire comprise entre 0 et 2 §;30%0 qui conduit a une valeur moyenne
annuelle de 0.63 8;30%0. Notre hypothése simplifiée, qui permet néanmoins un calage satisfaisant,
conduit a un enrichissement global nettement plus important (3.5 et 5 8;30%0 en 1988 et 1989) qui
s'explique par une évaporation potentiellement plus importante au Burkina Faso qu'en France, ainsi que
par un taux d'infiltration probablement inférieur pour notre sol.

Le modéle de GAT et TZUR (1970) permet d'évaluer le rapport des taux moyens d'évaporation et
d'infiltration potentielles en fonction de cet enrichissement isotopique (cf. 1.1.3.5.3). L'application de ce
modeéle isotopique simple & nos résultats, pour des valeurs mensuelles appropriées de l'évaporation
potentielle et de I'humidité relative atmosphérique, nous donne des valeurs pour le taux d'infiltration
comprises entre 0.5 et 1.1 mm.h"! qui sont caractéristiques des sols lourds. Cette évaluation est en fait
une valeur minimum car ce modéle ne prend pas en compte le mélange avec les eaux enrichies en
isotopes lourds de la couche superficielle du sol.

La surestimation de la teneur isotopique des eaux profondes par le modéle reléve a notre avis de la
coexistence d'un mode d'infiltration diffuse et d'un mode d'infiltration directe. Cette hypothése a déja été
avancée (cf. 3.2.5.1.2 et 3.2.5.3.1) pour rendre compte d'une évolution temporelle des teneurs en eau et
isotopes différente dans la partie superficielle du sol et dans ses couches plus profondes. L'infiltration
directe par les macropores, qui n'est pas prise en compte par le modéle, est un phénomeéne a priori non
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fractionnant, alors que l'infiltration diffuse, calculée par le modéle, est affectée d'un enrichissement
isotopique.

La différence qui demeure entre les profils naturels et simulés peut donc s'expliquer par l'infiltration
directe d'eau de pluie a faible teneur en isotopes lourds qui se mélange dans les couches profondes a
l'eau d'infiltration diffuse enrichie par I'évaporation. Il nous semble de plus que le drainage des couches
profondes du sol qui se produit en fin de saison humide et s'accompagne d'une augmentation de la
teneur en isotopes lourds concerne plutot ces eaux mobiles. On pourra remarquer & cet égard que le
profil de fin de saison seche du 9 mai 1990 a une teneur isotopique profonde plus élevée que celle du
profil de fin de saison humide du 31 octobre 1989 (figure 3.38-¢) et se rapproche du profil simulé pour
1989 (figure 3.48-b).

3.2.5.4 Les autres sites

Comme a Barogo, on a réalisé des prélévements a la tariére de profils de sol aux sites annexes de
Gounghin, Nafona et Katchari en 1988 et 1989. La figure 3.49 présente les profils d'humidité pondérale
(Hp), et non de teneurs en eau car on n'a pas mesuré les densités, et de teneur en 130.

3.2.5.4.1 Gounghin

Le site de Gounghin, situé a seulement 7 km de Barogo, est sous la dépendance d'un climat qu'on
supposera identique mais se trouve dans un contexte hydrogéologique différent puisque le niveau
statique est nettement plus proche de la surface du sol et se situe dans les altérites (tableau 3.3). Les
prélévements sont réalisés a 11 m environ de I'axe d'un marigot dont le lit principal a une largeur d'une
quinzaine de meétres. Le sol est un peu plus argileux et présente a partir de 1.6 m de profondeur un
horizon hydromorphe (argiles grises a taches et concrétions) de type "pseudogley" qui traduit I'existence
de conditions hydriques proches de la saturation.

Les trois profils étudiés (figure 3.49-a) sont comparés aux profils prélevés aux mémes périodes a
Barogo (figure 3.38).

Le profil de fin de saison séche 1987-1988 du 17 mai est caractérisé par une humidité pondérale
relativement élevée et un pic d'enrichissement isotopique & I'évaporation déformé prés de la surface.
Ceci est trés probablement la conséquence de l'infiltration des pluies précoces de début de saison
humide, et en particulier de la pluie du 14 mai (9 mm a Barogo).

Le profil de fin de saison humide 1988 du 3 novembre est fortement marqué par l'infiltration des
eaux de pluies. En effet, les humidités pondérales augmentent sensiblement alors que les teneurs
isotopiques diminuent jusqu'a -5.9 d;80%o dans le sens des faibles teneurs particuliéres aux pluies d'aoit
et de début septembre 1988 (cf. 3.2.2.4.3). Ce comportement tranche avec celui décrit a Barogo, site
ou les profils isotopiques conservent en saison humide un héritage des teneurs élevées du pic de saison
séche (cf. 3.2.5.1.1).
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Figure 3.49: Profils d'humidités pondérales et de teneurs en 80 dans les sols des sites de
Gounghin, Nafona, Katchari en 1988 et 1989.

Le profil de fin de saison séche 1988-1989 du 26 avril, aux humidités caractéristiques d'un sol sec,
présente un pic isotopique a l'évaporation bien développé. L'enrichissement isotopique atteint de fagon
sensible 0.3 a 0.4 m de profondeur alors que les teneurs plus profondes sont presque identiques a celles
du profil précédent. La teneur isotopique maximale se trouve a 0.1 m de profondeur, comme a Barogo,
mais est plus faible, cet écart s'expliquant en partie par la différence de composition des eaux situées a la
base du pic (figure 3.38-c). Enfin le pic est moins large, phénomeéne que l'on peut mettre sur le compte
des humidités pondérales plus importantes et donc de transferts en phase vapeur réduits (ALLISON et
al, 1984b).
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La réaction précoce et importante des profils isotopiques aux pluies de la saison humide 1988 traduit
a notre avis l'infiltration d'une lame d'eau bien supérieure a celle de Barogo. La situation de ce site a
proximité du marigot nous suggére qu'il bénéficie d'un ruissellement convergent pouvant méme
conduire a des inondations pour les averses les plus importantes. La concentration d'eau qui en résulte
est méme susceptible de provoquer l'infiltration d'une lame d'eau supérieure a la hauteur de pluie.

La composition isotopique des eaux du sol est remarquablement constante dans I'horizon
hydromorphe, avec une moyenne de -3.01+0.15 8;30%ec entre 1.7 et 3.15 m de profondeur, malgré une
variation de I'humidité pondérale sur 3 a 4 %. Ceci reléve a notre avis de l'action homogénéisante de la
nappe et de sa frange capillaire qui touche la base du profil avec une oscillation annuelle. La teneur en
130 dans cet horizon est un peu plus élevée que dans l'aquiféere (moyenne -3.9 8;30%0), ce qui est
probablement la conséquence du lessivage des eaux enrichies en isotopes lourds qu'on trouve dans la
partie superficielle du sol en saison séche.

L'hypothése d'une décharge de la nappe a travers le sol, envisagée au chapitre 3.2.4.4, ne peut pas
étre confirmée par les profils isotopiques. En effet, I'alternance des saisons séches et humides empéche
le sol d'atteindre un régime hydrique permanent et a fortiori de présenter un profil isotopique
stationnaire qui nous donnerait la mesure de ce phénomeéne (cf. 1.1.3.5.1).

3.2.5.4.2 Nafona

Le site de Nafona se trouve dans la partie sud du pays ou le climat est plus humide que dans la
région centrale (cf. 3.1.1.5.1). Ceci est illustré par la pluviométrie en 1988 a la station synoptique
voisine de Banfora qui totalise 1249 mm, soit plus du double de Barogo. Le sol sableux jusqu'a environ
0.7 m devient ensuite nettement plus argileux jusqu'da au moins 2 m, profondeur maximale
d'investigation. Le niveau statique en 1985 et 1986 oscille entre environ 1 m de profondeur en
aoit/septembre et 10 m en juin/juillet (BRGM-AQUATER, 1986).

Le profil d'humidité pondérale de fin de saison humide 1988 prélevé le 11 novembre, soit plus d'un
mois apreés la derniére pluie enregistrée a Banfora (70 mm le 3 octobre), est caractéristique d'un sol sec
(figure 3.49-b). Ceci est soit la conséquence d'un desséchement rapide de la partie superficielle du sol,
comme on a pu le remarquer pour la méme période a Barogo (cf. 3.2.5.1.1), soit la conséquence d'une
infiltration négligeable pendant la saison des pluies. Cette deuxiéme hypothése est appuyée par le profil
isotopique qui se signale par des teneurs élevées en isotopes lourds jusqu'a 0.4 m de profondeur malgré
les pluies particuliérement appauvries de cette année-la, et a finalement la forme d'un profil de fin de
saison séche.

Les profils hydriques et isotopiques de fin de saison séche 1988-1989 du 4 mai présentent peu de
différences marquantes avec les profils précédents et suggérent une évolution hydrodynamique
négligeabie du sol.

Les profils d'humidité pondérale sont caractérisés par une nette augmentation de la teneur en eau a
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partir de 1 m de profondeur, en relation avec la transition entre I'horizon sableux et I'horizon argilo-
sableux. La teneur isotopique dans le sol, qui varie de fagon modérée de 1 4 2 m de profondeur
(moyenne -3.1+0.6 8;30%o), est supérieure a la teneur dans l'aquifére (environ -4.6 d;30%o) sur la méme
période. Ceci nous suggére que la nappe a une influence négligeable sur la base du profil et donc que la
remontée du niveau statique en 1988 n'a pas atteint le niveau de 1985-1986. La tendance régionale va
bien dans ce sens, comme lillustre la piézométrie au forage MF1 a Barogo de 1985 a 1988
(MILVILLE, 1990) avec un niveau maximum qui passe progressivement de 18.3 a 21.5 m. Ajoutons de
plus que I'horizon plus argileux ne présente pas de caractére hydromorphe.

Le profil de fin de saison humide 1988 nous suggére que l'infiltration y fut négligeable, et ce malgré
la pluviosité importante. Ceci est a notre avis la conséquence de la situation géomorphologique du site
en position d'interfluve sur un plateau drainé. On peut en effet supposer que le ruissellement a ici une
importance primordiale sur le bilan hydrologique.

3.2.5.4.3 Katchari

Katchari se trouve au nord du pays dans la zone climatique sahélienne. Le sol consiste en un horizon
sableux de la surface a 1.2 m de profondeur puis sablo-argileux a argilo-sableux ensuite. La coloration
gris-bariolée qui apparait aprés 1.7 m nous suggére une tendance a I'hydromorphie temporaire en
relation avec une nappe superficielle saisonniére associée au marigot (cf. 3.1.2.3) et non avec l'aquifére
principal dont le niveau statique se trouve a plus de 25 m de profondeur.

Le profil hydrique de fin de saison séche 1987-1988 du 1% juin témoigne d'un desséchement
considérable du sol (Hp = 0.3 4 8 %) jusqu'a la profondeur maximale d'investigation (3.15 m). Le profil
isotopique (*30) prend la forme du pic caractéristique de I'évaporation. Ce pic est ici remarquable par
son ampleur en comparaison des autres sites puisque la teneur maximale se trouve a 0.3 m de
profondeur et que l'enrichissement isotopique se propage jusqu'a plus de 0.6 m. Comme on I'a déja
signalé a l'occasion de la comparaison entre les profils de Gounghin et de Barogo (cf. 3.2.5.4.1), ceci
est une conséquence de l'importance accrue des transferts en phase vapeur dans les sols plus secs.

Le profil de fin de saison humide 1988 du 15 octobre résulte d'une infiltration efficace des eaux de
pluies. En effet les humidités pondérales augmentent de 3.5 a 7 % sur tout le profil alors que le profil
isotopique se caractérise par une teneur pratiquement constante de 0.2 a 1.7 m de profondeur (moyenne
-4.3+0.3 8180%0), la teneur a 0.1 m étant affectée par un enrichissement a I'évaporation. Ce
comportement isotopique du sol a l'infiltration, qui conduit a un lessivage efficace des eaux enrichies en
isotopes lourds de la partie superficielle du sol, est similaire a celui déja décrit pour Gounghin (cf.
3.254.1).

Le profil de fin de saison séche 1988-1989 du 2 mai est similaire au profil de I'année précédente. Le
profil hydrique présente néanmoins un desséchement moins intense et le pic isotopique caractéristique
est en conséquence moins large. L'échantillonnage affiné en surface permet de constater que I'eau du sol
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atteint des teneurs trés faibles en '®0 (jusqua -15 %) dans la gamme de celles de la vapeur
atmosphérique (cf. 3.2.2.5 et 3.2.5.2.2).

Le comportement hydrique de ce sol sableux différe de celui des sols argileux de Barogo et
Gounghin. Les profils dhumidité évoluent ici de fagon homogéne jusqu'a la profondeur maximale
d'investigation sous l'effet de I'évaporation et de l'infiltration.

Le sol prélevé en fin de saison séche 1987-1988 présente un desséchement bien plus intense que
celui de 1988-1989. La hauteur totale des pluies mesurée a Katchari de 259 mm en 1987 et de 599 mm
en 1988 nous illustre la forte variabilité inter-annuelle de la pluviosité dans ces régions (cf. 3.1.1.5.2).
On a vu ci-dessus que les pluies de 1988 ont nettement contribué a augmenter le stock d'eau du profil; il
semblerait que ce ne fut pas le cas en 1987.

L'infiltration des pluies de 1988 a provoqué une nette augmentation de I'humidité jusqu'a plus de 3 m
de profondeur. Le profil isotopique associé se signale par un lessivage efficace des eaux aux teneurs
fortement enrichies de saison séche, remplacées par une eau de composition homogéne de type
météorique. Ceci reléve des bonnes propriétés conductrices de ce type de sol sableux et d'un mélange
efficace entre l'eau d'infiltration et celle initialement contenue dans le sol.

Malgré une forte variation de I'humidité pondérale, la composition isotopique varie peu en
profondeur (z > 1.7 m) au cours de la période étudiée et est peu différente a 3.15 m (moyenne -3.1
O180%0) de celle de l'aquifére profond prélevé au forage PKS voisin (moyenne -3.4 8;30%0). Ceci est
probablement la conséquence de I'action homogénéisante de la nappe superficielle saisonniére qui léche
la base du profil (cf. 3.2.5.4.1).

3.2.5.5 Discussion
3.2.5.5.1 L'évaporation

L'évaporation est le terme majoritaire des pertes du bilan de I'eau dans ce type de sol. MILVILLE
(1990) évalue cette perte par évaporation en 1988 a la station B1 de Barogo a 57 % de la hauteur de
pluie annuelle, le ruissellement représentant 39 %, la recharge a 2 m 3 % et la variation de stock en eau
du sol moins de 1 %.

Le dessechement du sol qui se produit entre deux saisons humides provoque une diminution de la
teneur en eau jusqu'a la profondeur de 0.8 m. MILVILLE (1990), par I'étude du plan de flux nul,
obtient également cette profondeur comme limite a l'influence de I'évaporation. Le desséchement, rapide
dans le mois qui suit la fin de la saison des pluies, décroit rapidement ensuite, limité par l'apparition d'un
"mulch" de sol trés sec ou les transferts en phase vapeur dominent.

Caractéristiques du pic isotopique: Les profils isotopiques obtenus au Burkina Faso sont similaires a

ceux déja présentés et décrits dans la littérature pour les climats semi-arides (BARNES et ALLISON,
1982; ALLISON et al, 1984a; ALLISON et al, 1984b).
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Le profil détaillé du 24 avril 1989 a Barogo (cf 3.2.5.2.2) nous a permis de préciser les
caractéristiques du pic isotopique qui se développe dans le sol en saison séche. Les dix premiers cm du
sol sont occupés par le "mulch" sec et présentent des teneurs isotopiques intermédiaires entre celle de la
vapeur atmosphérique et celle du sol au niveau du front évaporatoire. Le front évaporatoire, défini
comme la zone ou I'évaporation est inaximale, correspond au maximum d'enrichissement isotopique
(MUNNICH et al, 1980; BARNES et ALLISON, 1982). Cet enrichissement a I'évaporation diffuse
dans le sol a travers les phases liquide et vapeur jusqu'a environ 0.6 a 0.8 m de profondeur.

Les pentes des relations linéaires 8;15-6180 diminuent au cours de la période séche pour se stabiliser a
une valeur de 2 4 2.5 (cf. 3.2.5.2.2). Comme il a été montré dans I'étude expérimentale (chapitre 2),
cette valeur est plus faible que celles que I'on peut déduire de la théorie. Ce probléme a été discuté au
chapitre 2.3.3.2.2. Mais l'influence des conditions particuliéres au milieu naturel, tels l'existence dans le
sol de forts gradients thermiques, les variations nycthémérales et inter-journaliéres des paramétres
climatiques ou l'effet des compositions isotopiques initiales, demeure mal connue.

La comparaison des profils isotopiques de fin de saison séche 1988-1989 aux quatre sites burkinabes
nous a permis de montrer l'influence de I'humidité du sol sur la diffusion de I'enrichissement isotopique
au front évaporatoire vers les couches plus profondes du sol. Plus I'humidité est faible, plus la diffusion
se fait profondément, ce qui souligne l'importance croissante de la part respective de la phase vapeur sur
les transferts (ALLISON et al, 1984b).

La comparaison des profondeurs et des valeurs de l'enrichissement isotopique maximal est plus
délicate car ces caractéristiques dépendent aussi bien des propriétés du sol que des paramétres
atmosphériques. L'enrichissement maximum est un peu plus important a Barogo qu'a Gounghin mais il
se situe sensiblement a la méme profondeur. Ces deux sites sont sous la dépendance du méme climat, ce
qui nous conduit a invoquer pour Gounghin l'influence des teneurs fortement appauvries en isotopes
lourds présentes dans le sol en fin de saison humide alors qu'a Barogo demeurent des teneurs élevées.
Par contre, les sites de Nafona et Katchari différent essentiellement en ce qui concerne le climat. On a
pu constater que le pic isotopique est plus intense et nettement plus profond a Katchari qu'a Nafona.
Cette différence est bien celle qu'on attend d'une évolution vers un climat plus chaud et surtout plus sec
(cf 1.2.2.1.3).

On a également cherché a comparer le fractionnement isotopique entre l'eau du sol en surface et la
vapeur atmosphérique pour les quatre sites en fin de saison séche 1988-1989 (tableau 3.7). La
composition isotopique en surface est évaluée soit par la composition au prélévement le plus superficiel
(1 cm), soit par extrapolation linéaire du profil &z) (0 < z < zp;c) 4 la surface.

On remarque que quel que soit le mode d'évaluation le fractionnement est plus important a Barogo et
Gounghin qu'a Nafona et Katchari et apparait nettement plus en relation avec la teneur en eau du sol en
surface qu'avec le climat. Le fractionnement isotopique de I'eau résiduelle des sols argileux de Barogo et
Gounghin est légérement supérieur au fractionnement a I'équilibre (compris entre 8.9 & 7.5 8;30%o pour
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6: Hp0.01* 6(1)_01 * grE* 6(1)** gH¥*
3180%o0 % O180%0 | d130%0 d180%0 | d180%0
BAROGO -15.2 1.35 -4.52 10.7 -3.31 11.9
GOUNGHIN -14.8 2.02 -4.51 10.3 -5.26 9.6
NAFONA -13.2 0.38 -6.79 6.5 -11.17 2.1
KATCHARI -17.9 0.28 -12.95 5.0 -16.39 1.5

* : Mesure sur prélévement de sol fait a 1 cm de profondeur.
** . Valeur calculée a z = 0 par interpolation du profil isotopique entre zp;. et la surface
du sol (moindres carrés, r compris entre 0.89 et 0.97).

*** : Fractionnement isotopique entre l'eau en surface du sol et la vapeur atmosphé-
rique:e = (8-8")/(1+8Y).

Tableau 3.7: Comparaison des fractionnements isotopiques entre I'eau en surface du sol et la
vapeur atmosphérique en fin de saison séche 1989 pour les quatre sites étudiés au
Burkina Faso.

une gamme de température de 30 a 50 °C), ce qui nous suggere quil s'y ajoute un fractionnement
d'origine cinétique. Par contre, il est inférieur pour les sols sableux de Nafona et Katchari et l'eau
résiduelle du sol tend vers un échange isotopique complet avec la vapeur. Ce dernier point est similaire
aux résultats de COLIN-KACZALA (1986) qui compare les profils isotopiques en phase vapeur et
liquide dans des sols sableux.

Il nous semble que ce rapprochement entre le fractionnement et la nature du sol, qui est en
contradiction avec l'influence plus prévisible des conditions climatiques (cf. BARNES et ALLISON,
1983), souligne le réle particulier de la matrice poreuse et de sa minéralogie dans les échanges
isotopiques entre les phases vapeur et liquide.

L'évaporation en saison humide: GAT et TZUR (1970) font la revue des phénomeénes pouvant

introduire un fractionnement isotopique des pluies avant leur infiltration profonde dans le sol:

- L'interception d'une fraction de la pluie par la partie aérienne des végétaux ou dans des dépressions
étanches (creux de rocher par exemple). Ces eaux interceptées s'enrichissent en isotopes lourds au fur et
a mesure qu'elles s'évaporent. L'entrainement du résidu par la continuation de la pluie ou par une
nouvelle averse conduit finalement a élever la teneur isotopique de la lame ruisselante. Les plus petites
averses sont d'ailleurs susceptibles d'étre intégralement perdues par ce processus;

- L'interception d'une partie de la pluie sous la forme d'un film en surface du sol ou du ruissellement
et dans de petites dépressions (flaques, mares). Ces eaux subissent simultanément les effets de
I'évaporation et de linfiltration. Les auteurs proposent une formulation pour évaluer l'enrichissement
isotopique en fonction du rapport des taux d'infiltration et d'évaporation potentielles;

- Le mélange entre les eaux qui s'infiltrent et l'eau déja présente en surface du sol qui subit un
enrichissement isotopique entre deux aversesLes auteurs signalent que le mécanisme du mélange avec
l'eau contenue dans des pores de tailles variées est mal connu.



212

Nous avons illustré ce dernier point par I'étude de la corrélation entre la composition isotopique a
0.1 m dans le sol et celle de la pluie. Elle nous a montré qu'un enrichissement isotopique & I'évaporation
affecte la partie superficielle du sol tout au long de la saison humide (cf. 3.2.5.2.4). Cet enrichissement
est limité en intensité et en profondeur (10/20 premiers centimétres du sol, cf. 3.2.5.1.1) par le lessivage
et le remplacement partiel de ces eaux superficielles par la succession des lames d'eau qui s'infiltrent. La
part de ces lames d'eau qui ne participe pas a la re-humectation de la partie superficielle du sol acquiére
ainsi une partie de cet enrichissement a l'évaporation.

La modélisation de linfiltration diffuse en 1988 et 1989 nous a permis une évaluation du
fractionnement isotopique global qui se produit entre la pluie et la lame d'eau qui s'infiltre. Ce point est
discuté au chapitre 3.2.5.3 4.

3.2.5.5.2 L'infiltration
La réaction saisonniére (teneur en eau et en isotopes lourds) des trois couches distinguées dans le sol
de Barogo aux pluies de saison humide nous a suggéré qu'il coexistait deux mécanismes d'infiltration,

l'un diffus a travers la microporosité du sol, I'autre direct et rapide par la macroporosité (cf. 3.2.5.3.1).

L'infiltration diffuse affecte de fagon sensible la partie superficielle du sol dés les premiéres pluies

journaliéres importantes (20 a 30 mm) et cesse son effet en fin de saison humide lorsque ces pluies
disparaissent. La simulation de cette infiltration par un modele simple a réservoirs nous a conduits a y
inclure le fractionnement isotopique global a I'évaporation qui accompagne l'eau de pluie qui pénétre
dans le sol (cf. 3.2.5.5.1). L'option de mélange total, qui donne de meilleurs résultats que l'effet piston, a
pour conséquence de bien homogénéiser les compositions isotopiques de l'eau dans le sol et d'atténuer
ainsi la variation saisonniére caractéristique des pluies.

Les teneurs isotopiques élevées qui demeurent en saison humide dans la partie superficielle du sol
s'expliquent en partie par l'augmentation limitée des teneurs en eau. Mais les simulations ont montré
qu'il était nécessaire de prendre en compte une part d'eau immobile dans le sol pour représenter
convenablement les profils naturels. Cette hypothése a été introduite de fagon trés simplifiée en
considérant que la part d'eau immobile est proportionnelle a la teneur en eau du profil hydrique sec et
que sa composition isotopique constante est celle de fin de saison seéche. Cette représentation théorique
grossiére du phénomeéne révéle notre ignorance de la composition réelle et de la teneur en eau associée
du sol ainsi que des phénoménes d'échange entre les phases mobiles et immobiles.

Cette hypothése a déja été évoquée et discutée dans le chapitre 2 a l'occasion de l'expérience
d'évaporation sur colonnes pour rendre compte des compositions dans le sol aprés l'opération de
drainage et de la différence entre les profils isotopiques mesurés et les profils simulés par le modeéle
MOISE (cf. 2.2.3.4.3 et 2.3.3.2.3). Pour ce dernier point, on a été conduit a utiliser une fraction d'eau
immobile xI qui s'est avérée peu variable avec la profondeur. La valeur moyenne de xI (0.45), est
grossiérement comparable avec celle déduite de nos simulations de l'infiltration diffuse a Barogo (0.7),
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la différence pouvant s'expliquer par un régime hydrique de nature différente (évaporation/infiltration) et
accessoirement par un état hydrique du sol plus proche de la saturation pour l'expérimentation sur
colonnes qu'en conditions naturelles.

GVIRTZMAN et MAGARITZ (1986) font la méme hypothése pour l'interprétation des teneurs en
tritium d'un profil de sol réalisé dans une zone irriguée cultivée depuis 1957. Ils différentient une phase
mobile dont la composition refléte celle de I'eau d'alimentation de 1968 & 1983 et une phase immobile
(0.40+0.05 de l'eau totale) qui conserve dans la partie supérieure du profil la mémoire du pic
atmosphérique en tritium de la premiére moitié des années 60.

En ce qui concerne les autres sites étudiés, on a pu remarquer a Gounghin et a Katchari que le
lessivage des eaux enrichies en isotopes lourds de fin de saison séche était bien plus efficace qu'a
Barogo puisqu'on trouve en fin de saison humide dans la partie superficielle des sols des compositions
isotopiques de type plus nettement météorique. Ceci peut s'expliquer en ce qui concerne Gounghin par
une infiltration bien plus efficace due a la situation de ce site dans une zone d'inondation. Le site de
Katchari se distingue par son sol sableux qui est favorable a l'infiltration et dont la porosité plus
grossiére n'est pas adaptée a la conservation d'un domaine d'eau immobile important.

L'infiltration directe dans les sols de Barogo a été mise en évidence par MILVILLE (1990) a
l'occasion des drainages internes réalisés dans le but de déterminer les relations k(8) des sols a 9 stations

réparties sur le bassin. La lame d'eau de 230 mm appliquée en mars 1988 sur 12 m? 4 la station E (sol
sec) disparait au bout de 19 heures et le front d'humectation atteint la profondeur de 1.4 m en moins
d'une journée. MILVILLE (1990) invoque comme explication a cette infiltration rapide (12 mm.h™!) un
écoulement par les fentes de retrait observées a la surface du sol. Six des neuf stations étudiées
présentent ce phénomeéne qui touche des profondeurs atteignant 1 a 2 m.

Nos données nous montrent qu'il se produit une augmentation significative des teneurs en eau dans
la tranche de sol comprise entre 1 et 2 m peu apreés la premiére averse significative de la saison (h > 10
mm) sans que la tranche plus superficielle du sol paraisse affectée (cf. 3.2.5.1.2 et 3.2.5.3.1). Ces
teneurs en eau plus élevées demeurent jusqu'en fin de saison des pluies. La tranche de sol comprise
entre 2 et plus de 3 m montre des variations plus occasionnelles, ce qui nous a suggéré que l'infiltration
directe des pluies atteignait plus rarement ces profondeurs. La réaction rapide du sol aux pluies
précoces ne nous semble pas se produire par une infiltration latérale dans I'horizon intermédiaire mais
plut6t par un écoulement sub-vertical qui agit rapidement sur une courte distance. Les variations des
compositions isotopiques moyennes dans ces deux tranches de sol nous ont semblé cohérentes avec
I'évolution du signal isotopique des précipitations a condition de postuler que celui-ci ne subisse pas de
distorsion importante en préalable a l'infiltration. Les résultats de notre modélisation de l'infiltration
diffuse ont conduit également a postuler qu'une partie de I'eau profonde se compose d'eau de pluie non
fractionnée a infiltration directe (cf. 3.2.5.3.4).

Les travaux concernant I'étude de l'infiltration directe par des traceurs naturels (2H, 3H, 18O, Cl) sont
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relativement nombreux (cf. BARNES et ALLISON, 1988). Mais ils concernent le plus souvent des
profils profonds isolés et non une évolution temporelle en sub-surface et sont donc peu utiles a notre
propos. Les articles de synthése de BEVEN et GERMAN (1982) et WHITE (1985) traitent de la nature
des macropores et de leur importance en ce qui concerne l'écoulement de I'eau.

Les relations complexes existant entre l'espace poral et les écoulements d'eau ont conduit a
différentes définitions pour les macropores. Certains auteurs utilisent comme critére le potentiel
capillaire ou le diamétre équivalent, d'autres la conductivité hydraulique ou la morphologie, mais il
apparait que la structure de ces pores a également une importance cruciale. L'ordre de grandeur du
diamétre équivalent minimum est généralement compris entre 0.01 et 1 mm.

Les macropores ont diverses origines. Les pores formés par la faune souterraine (insectes, reptiles,
petits mammiferes) sont de forme tubulaire (diamétre de moins de 1 mm a plus de 50 mm) et sont le
plus souvent concentrés prés de la surface du sol. Les pores formés par les racines des végétaux sont
également de forme tubulaire et sont associées a des racines vivantes ou en décomposition. Les fentes et
fissures résultent du retrait qui accompagne la dessiccation des sols argileux ou de phénoménes
d'altération chimique. L'apparition et le développement de telles fissures dépendent des variations de
I'humidité dans les sols. Les fentes entre les blocs structuraux du sol peuvent perdurer, méme aprés une
humidification prolongée. Enfin on trouve dans des conditions trés particuliéres des conduits naturels
creusés par une érosion interne du sol.

Le mécanisme de conduction des macropores est complexe car les différentes catégories de ces
pores ont des effets qui varient selon les conditions hydrologiques. Méme une faible proportion
volumique (0.001 a 0.05) de macroporosité dans les sols peut augmenter fortement le taux d'infiltration.
L'écoulement est généré par des averses dont l'intensité est d'au moins 1 a 10 mm.hl; les pluies plus
faibles étant absorbées en surface du sol. Une partie de l'eau qui s'écoule dans ces systémes
macroporaux s'infiltre dans la matrice environnante et contribue a I'humidification des couches

profondes du sol.

On a pu observer sur le site de Barogo divers éléments relatifs aux trois principaux types de
macropores. Les fentes de retraits sont abondantes surtout en saison séche dans le bas-fond argileux
(sols non cultivés). La végétation de savane arbustive clairsemée produit dans ces sols des systémes
racinaires au développement modéré. On y trouve des nids de fourmis ainsi que des termites, insectes
souterrains qui se signalent quelquefois par des monticules en terre caractéristiques. Ils se sont
particuliérement distingués a la station B en détruisant de l'intérieur les pieds en bois (non traité) de
l'abri du thermométre numérique (figure A.8). La "stone line" remarquée a 0.8 m de profondeur a la
station B (cf. 3.1.2.2.3) est souvent interprétée en zone tropicale comme une conséquence de l'activité
de remobilisation des termites qui remontent les éléments fins en surface (rythme résultant moyen de 1
mm par an) mais aussi comme le vestige d'un pavage de versant (DERRUAU, 1988). Les mesures de
teneur en matiere organique (figure 3.10-d) nous montrent que l'activité biologique se manifeste jusqu'a
environ 2 m de profondeur. Enfin il faut mentionner comme macropore éventuel les trous laissés par les
prélévements a la tariére. Ces forages, d'un diamétre de 4 a 5 cm, sont espacés de SO cm au minimum
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(annexe 3.1). Et bien que nous ayons pris soin de reboucher les trous par le reliquat de terre et de la
tasser a la barre a mine, il en est resté systématiquement resté une quantité inemployée.

GUILLET (1991) a réalisé des profils pédologiques détaillés sur un petit bassin au sol généralement
plus sableux que celui de Barogo et situé au nord de Ouahigouya (Burkina Faso). Les fentes de retrait
sont limitées a la surface et ne dépassent pas 0.4 a 0.8 m de profondeur. La profondeur de pénétration
des racines est trés variable (0.2 a2 1.8 m) et dépend du type de végétation. Les galeries et loges
anciennes de termites sont abondantes et se trouvent jusqu'a 2 m de profondeur et plus. Les loges sont
absentes dans les 30 a 40 premiers cm du sol ou se produisent des variations importantes de la
température (figure 3.19) et encore peu abondantes jusqu'a environ 1 m, profondeur a partir de laquelle
I'humidité reste & peu prés constante. Ces termites y pratiquent la culture souterraine de champignons
pour leur alimentation.

Ces divers éléments nous laissent a penser que l'existence d'un systéme macroporal est tout & fait
vraisemblable dans le sol de la station B. Les intensités mesurées des pluies en début de saison humide
1988 et 1989 (0.8 a 11 mm.h; figure 3.30) sont suffisantes pour initier un écoulement rapide par ce
systéme. L'opération de drainage réalisée sur des colonnes de sol prélevées in-situ nous a montré que
l'infiltration rapide ne se produisait pas, I'écoulement se manifestant a 1.1 m de profondeur seulement 24
jours apreés le début de l'application des lames d'eau en surface (cf. 2.1.1.2). Ceci nous suggeére que le
prélévement d'une section réduite du sol (ici 110 cm?) provoque une rupture dans l'interconnexion du
systéme macroporal et le rend inapte a la conduction profonde de I'eau.

3.2.6 Conclusions

3.2.6.1 Rappels

La composition isotopique des précipitations saisonniéres a Barogo présente un effet de masse
caractéristique des régions tropicales. Aux pluies faibles de début et de fin de saison sont associées des
teneurs élevées en isotopes lourds souvent marquées par I'évaporation, alors que le coeur de la saison a
la pluviosité importante présente des teneurs plus faibles. L'effet de masse se révéle plus intense en 1988
qu'en 1989, en relation avec une évolution différente de la position de la ZITC, et conduit a des
compositions isotopiques annuelles contrastées. La variabilité de la composition isotopique des pluies
journaliéres est relativement faible sur I'étendue du bassin par rapport a celle des hauteurs précipitées.

La vapeur présente en saison séche une composition isotopique marquée par la vapeur issue de
I'évaporation de I'eau dans les sols. Il est vraisemblable qu'en saison humide ce phénoméne s'atténue, la
vapeur océanique devenant prépondérante (BARIAC, 1988a).

Les crues dans le petit bassin de Barogo sont rapides et occasionnelles. Les quelques analyses
isotopiques réalisées nous ont suggéré que l'effet de I'évaporation ne se fait pas directement sentir sur
ces écoulements de courte durée. Par contre, l'entrainement par le ruissellement d'eaux interceptées
résiduelles (marquées ou non par I'évaporation) est susceptible de modifier la composition de la pluie au
sol.
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L'évaporation qui se produit dans la partie superficielle des sols en saison séche, et dans une moindre
mesure en saison humide, produit un excés d'isotopes lourds caractérisé par un déficit en deutérium
important. Ces teneurs élevées nous permettent de disposer d'un tragage isotopique naturel des eaux
d'infiltration qui diffusent dans le sol. La modélisation de ce phénoméne nous a conduits a postuler que
les eaux de pluie subissaient un fractionnement préalable & leur infiltration, ainsi qu'un mélange avec une
partie seulement de I'eau initialement présente dans le sol. Un autre mécanisme d'infiltration a été mis en
évidence. Il consiste en un écoulement rapide de l'eau de pluie a travers un systéme conducteur
macroporal et son accumulation dans la tranche de sol comprise entre 1 et 2 m de profondeur. Ces
eaux, soustraites rapidement a l'influence de 'atmosphére, sont vraisemblablement peu différenciées des
pluies initiatrices.

La composition isotopique des eaux souterraines présente un caractére typiquement météorique.
L'excés en deutérium supérieur a l'excés moyen des précipitations nous semble étre la conséquence
d'une sélection par l'infiltration des pluies les plus importantes, les pluies plus faibles étant interceptées
par le bassin. Les études hydrogéologiques menées sur le site et nos données suggérent que la recharge
se produit de fagon diffuse a travers les altérites non saturées et de fagon directe par la fissuration.

3.2.6.2 Recharge de I'aquifére

Le diagramme &;1-0130 des compositions isotopiques moyennes en 1988 et 1989 dans la pluie, dans
la partie du sol non affectée par I'enrichissement isotopique a I'évaporation (z > 0.6 m) et dans l'aquifére
aux deux forages les plus proches de la station B (PM et B10, distants de respectivement 140 et 220
m), nous permet d'obtenir une représentation du mécanisme de la recharge (figure 3.50).

La faible variation de la composition isotopique moyenne dans le sol suite a la saison humide de
1988 nous suggére que l'infiltration y fut relativement peu efficace. MILVILLE (1990) évalue la
recharge 4 2 m de profondeur (station B1) a 3 % seulement de la pluie annuelle. La variation de la
composition isotopique dans l'aquifére ne peut pas étre rapprochée de ce résultat, par manque de
données en 1987 et début 1988.

On remarque par contre dans le diagramme &,1-0180 un net déplacement suite a la saison humide
1989 de la composition isotopique des couches profondes du sol vers des teneurs en isotopes lourds et
un déficit en deutérium plus élevés. Ce déplacement résulte du lessivage partiel des teneurs isotopiques
de la partie superficielle du sol par les pluies. Un déplacement de la composition isotopique de I'aquifere
se produit également dans le sens d'un mélange entre la pluie annuelle et I'eau d'infiltration du sol
enrichie en isotopes lourds et caractérisée par un net déficit en deutérium. La recharge efficace de
l'aquifére en 1989 est attestée par le niveau statique (forage PM) dont la hauteur maximale de remontée
au coeur de la saison humide dépasse de 4 m environ celle de 1988 (figure 3.16).
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Figure 3.50: Représentation &;y-0130 de l'infiltration dans le sol de la station B et de la
recharge de l'aquifére en 1988 et 1989. '

L'eau qui s'infiltre et atteint l'aquifére comprend finalement une part d'eau d'origine ancienne ayant
migré petit a petit a travers la colonne d'altérite et une part d'eau de pluie actuelle infiitrée par la
fissuration dont la composition isotopique a été pius ou moins modifiée par le mécanisme de sélection.
On fait les hypothéses que l'année 1989 est représentative de |'année moyenne, aussi bien en ce qui
concerne la pluviométrie que la composition isotopique (cf. 3.2.2.4.3); que la station B est
représentative et que la composition isotopique a la base de la zone non saturée est comparable a celle
des couches profondes du sol, c'est a dire caractérisée par un enrichissement isotopique par rapport a la
pluie et un net déficit en 2H. On peut alors assimiler la composition moyenne de la recharge a travers le
sol a celle mesurée pour les couches profondes du sol pour 1989 (cf. 3.2.5.3.3). La composition
isotopique locale dans l'aquifére aprés la saison humide 1989 peut alors s'exprimer comme résultant du
mélange entre 'eau initiale de I'aquifere, l'eau de pluie d'infiltration directe par la fissuration (supposée
non fractionnée) et I'eau d'infiltration par le sol. Cette approche est comparable a celle de SHARMA et
HUGHES (1985).

On détermine ainsi pour 1989 aux forages PM et B10 que la part de l'infiltration directe représente
respectivement 70 et 85 % de la recharge totale. Si on prend en compte une sélection des pluies de
1989 au seuil de 10 mm, cette part diminue a respectivement 63 et 74 %. Cette évaluation, méme si elle
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peut ctre considérée comme grossiére, est vraisemblable et nous parait bien révéler I'action conjuguée
des deux modes d'infiltration sur la recharge de l'aquifére.

3.2.6.3 L'eau et le sol

L'interprétation des variations de la composition isotopique dans le sol de Barogo nous a conduit a
distinguer trois catégories d'eau:

- Une eau immobile qui ne subit pas de mélange avec les autres types d'eau et dont la teneur en
isotopes lourds dans la partie superficielle du sol est marquée par I'évaporation;

- Une eau mobile de composition isotopique intermédiaire pour laquelle les transferts se font de
fagon diffuse sous I'action des forces capillaires;

- Une eau mobile a transferts gravitaires rapides de composition isotopique de type météorique.

Ces trois types d'eau sont associ€s respectivement a une microporosité, une mésoporosité et une

macroporosité.

L'extraction de l'eau des sols réalisée par distillation sous vide a 80 °C permet d'atteindre des
rendements élevés (98 % en moyenne). Ces rendements sont établis par la perte en eau a 105 °C
(annexe 1.1). L'eau ainsi extraite correspond a des potentiels hydriques élevés et représente le mélange
des eaux capillaires avec la majorité de l'eau fortement adsorbée (JUSSERAND, 1980). L'effet
isotopique de la vapeur d'eau contenue dans le sol est tout a fait négligeable, méme pour des teneurs en
eau trés faibles ou elle ne représente jamais plus d'un milliéme de la masse de l'eau liquide (COLIN-
KACZALA, 1986).

JUSSERAND (1980) et WALKER et al (1992) comparent les compositions isotopiques des eaux
extraites d'échantillons de sols selon des techniques variées: centrifugation, presse, distillation sous vide
de 35 a4 200 °C avec ou sans solvants organiques. Ils remarquent que plus la technique d'extraction
permet d'atteindre des potentiels hydriques importants, plus la teneur en isotopes lourds est élevée. Cet
effet est d'autant plus marqué que le sol est argileux et sec plutot que sableux et humide.

EDMUNDS et al (1991) présentent des profils naturels en deutérium réalisés par réduction directe et
avec distillation préalable ainsi que des profils en Cl extrait par centrifugation et élutriation. Les profils
en Cl présentent des différences sensibles dans les 2 premiers métres de sol. De fortes teneurs sont
associées aux eaux extraites par élutriation (30 a 100 mg.l'l), qui représentent l'eau totale, alors que les
échantillons centrifugés aux teneurs plus faibles (environ S mg.l'l) représentent plutdt l'eau des pores
bien connectés. Les profils en deutérium présentent également des différences comprises dans une
gamme d'environ -8 a 26 §;11%o.

VACHIER et al (1991), a l'occasion de l'étude du drainage dans un sol argileux, comparent les
profils naturels en oxygéne 18 qu'ils obtiennent par distillation sous vide et par prélévement in-situ a
l'aide de bougies poreuses (nous avons tenté sans succés ce dernier mode de prélévement en 1988 a
Barogo, cf. annexe 3.1). Le profil obtenu par distillation sous vide prend la forme d'un profil
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d'évaporation avec de relativement fortes teneurs en isotopes lourds en surface (jusqu'a -1.5 8;50%o) et
des teneurs de type météorique (-6.5 a -7.7 8;30%o) & partir de 0.3 m de profondeur. Les eaux extraites
par les bougies poreuses présentent sur tout le profil un caractére météorique (-5.7 4 -6.9 830%o).
Selon les auteurs "cette différence met en évidence l'existence de deux réservoirs d'eau localisés
respectivement dans une macroporosité de fissures et une microporosité matricielle". Ces résultats et
leur interprétation sont tout a fait comparables avec ceux obtenus a Barogo.

Ces remarques sur la nature des eaux extraites posent également le probléme de la représentativité
du prélévement de sol. Les échantillons prélevés a la tariére a Barogo ont un volume trés faible devant
le volume d'investigation (figure A.8). Cette différence d'échelle souligne la variabilité spatiale des
teneurs en eau et des densités du sol qui se manifeste pour nos mesures par des humidités volumiques
anormales alors que les compositions isotopiques restent sensiblement dans la tendance. Les mesures
d'humidité effectuées par MILVILLE (1990) a la station B1 située a environ 5 m de la zone des
prélevements a la tariére ne présentent pas ce phénomeéne, le volume d'investigation de la sonde
neutronique employée étant beaucoup plus important. Par contre, certaines des stations étudiées (A, C,
D et I) montrent bien une nette réaction des couches profondes du sol aux pluies précoces de mai 1987,
comme on a pu le remarquer pour notre chronique en 1988 et 1989.

Les études en laboratoire et sur le terrain s'accordent donc pour souligner 'hétérogénéité de la
composition des eaux contenues dans les différentes porosités qui caractérisent le sol. Ceci est
particuliérement sensible pour les sols argileux ou la microporosité due a la structure en feuillets de ces
minéraux est abondante et la macroporosité potentiellement importante (fentes de retrait, macroporosité
d'origine animale et végétale).

La composition isotopique des trois principales catégories de porosité est la conséquence de leur
comportement hydrologique différent. Ainsi, aux faibles teneurs en eau résiduelles de saison séche sont
plutdt associées des compositions isotopiques marquées par l'évaporation alors que les eaux
d'infiltration rapide par la macroporosité ont des compositions de type nettement météorique. Les eaux
d'infiltration diffuse ont une composition intermédiaire.
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CONCLUSION GENERALE
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Une partie importante de ce travail concerne la théorie isotopique de I'évaporation dans les sols.
Aprés une étude bibliographique qui a souligné les contributions importantes de I'équipe australienne du
CSIRO (BARNES, ALLISON et al), nous avons proposé un modéle numérique dans le but de simuler
I'évolution des teneurs en eau et en isotopes lourds dans un sol sous évaporation en régime hydrique
transitoire.

Le modéle a montré un accord général avec les solutions analytiques disponibles développées pour le
cas particulier de I'état hydrique et isotopique stationnaires. Dans le cas du desséchement en conditions
transitoires, il a montré un comportement qualitatif cohérent avec la théorie hydrodynamique et les
résultats isotopiques théoriques et expérimentaux disponibles.

Ce modéle numérique, qui permet de considérer des profils initiaux et des propriétés
hydrodynamiques non uniformes et de prendre en compte la variation des facteurs climatiques, a pour
principal intérét de simuler conjointement I'évolution hydrique et isotopique d'un sol initialement saturé
placé sous conditions évaporatoires. En effet, a la différence des profils isotopiques stationnaires qui
apparaissent en régime permanent, les profils qui se développent en conditions transitoires dépendent de
I'histoire hydrique et isotopique antérieure du sol.

Le modéle a été appliqué a la simulation des résultats d'une expérimentation menée sur six colonnes
de sol initialement saturées puis placées en conditions évaporatoires transitoires. Ces colonnes de sol,
prélevées a Barogo au Burkina Faso, ont conservé leur hétérogénéité verticale naturelle.

Le calage hydrodynamique du modéle a permis d'obtenir une bonne concordance entre les flux
évaporatoires cumulés mesurés et simulés. Nous ne sommes pas parvenus par contre a reproduire
fidéelement l'allure des profils de teneurs en eau, en particulier dans la partie superficielle du sol. Ce
désaccord, que nous avons attribué aux formalisations utilisées pour les relations caractéristiques du sol,
nous est apparu comme ayant une influence modérée sur le calcul des compositions isotopiques qui sont
essentiellement affectées par le flux évaporatoire et les paramétres atmosphériques.

L'évolution isotopique simulée du sol pour des conditions de référence montre un comportement
qualitatif tout & fait comparable avec celui de l'expérience. L'enrichissement isotopique a I'évaporation
apparait et se développe en surface du sol au premier stade évaporatoire alors que la teneur en eau
diminue. Il se forme ensuite au deuxiéme stade évaporatoire (sol sec en surface) un pic isotopique
caractéristique qui résulte des effets antagonistes de l'enrichissement a I'évaporation et du mélange avec
la vapeur atmosphérique pauvre en isotopes lourds. Cette évolution isotopique au cours du
desséchement se traduit également par une diminution progressive de la pente des droites &;1-8130 en
"zone de diffusion liquide", en relation avec un accroissement du réle du fractionnement cinétique qui se
produit dans la couche séche superficielle.

Mais il est apparu que 'enrichissement mesuré est surestimé de fagon systématique par le modéle. De
plus, la valeur de la pente de la droite isotopique mesurée pour la derniére colonne prélevée est
inférieure a celle calculée par le modéle et a celle qu'on peut déduire de la théorie. Pour tenter
d'expliquer ces résultats nous avons émis plusieurs hypothéses. En ce qui concerne l'enrichissement
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calculé excessif nous avons €té conduits a supposer I'existence de deux réservoirs d'eau dans la matrice
poreuse du sol. L'un contient une eau considérée comme immobile a teneur isotopique constante, l'autre
contient une eau mobile qui diffuse et s'évapore et acquiére ainsi un enrichissement isotopique. La
composition globale de I'eau du sol, telle qu'elle est mesurée par la technique analytique utilisée, résulte
de la contribution de ces deux types d'eau. Cette hypothése permet finalement un calage satisfaisant des
résultats du modele sur les profils isotopiques expérimentaux. Précisons que cette démonstration est
indirecte car elle représente plus une interprétation des résultats du modéle qu'une véritable
modélisation du phénomeéne qui aurait nécessité un remaniement important de la formalisation. Enfin,
I'étude de l'influence des paramétres sur les résultats du modéle ne nous a pas permis de proposer une
hypothése réaliste pour rendre compte de la faible pente de la droite isotopique mesurée pour la
derniere colonne. Nous avons simplement précisé a cet égard que I'hypothése d'un domaine d'eau
immobile était une explication possible.

Les profils isotopiques d'évaporation mesurés dans le milieu naturel en saison séche sont bien
développés et présentent la forme dissymétrique typique des sols secs. L'enrichissement global bien
supérieur a celui obtenu pour les colonnes expérimentales est la conséquence d'une évaporation intense
dans une atmosphere trés séche. Le modéle numérique n'a pas été appliqué a la simulation des profils
isotopiques naturels. La forte variation nycthémérale et inter-journaliére des parameétres climatiques
(température dans l'atmosphére et dans le sol, humidité relative, composition isotopique de la vapeur
atmosphérique), dont certains n'ont pas été mesurés de fagon suffisante, ainsi que les problémes
théoriques qui demeurent (équilibre liquide-vapeur, effet d'un domaine d'eau immobile) sont autant de
raisons qui auraient rendu trés difficile une telle simulation. Néanmoins, I'étude de l'évaporation en
milieu naturel nous a permis de caractériser I'état hydrique et isotopique dans le sol en fin de saison
séche, a la base de I'étude du phénoméne d'infiltration en saison humide.

La théorie isotopique de I'évaporation de l'eau des sols présente le grand intérét de nous donner les
moyens de comprendre les résultats acquis au laboratoire et dans le milieu naturel. Mais il nous semble
que certains problémes demeurent.

Les faibles valeurs des pentes des droites isotopiques que nous avons trouvées a l'occasion de cette
expérience pour la cinquiéme colonne et au Burkina Faso, et que divers autres travaux ont également
mis en évidence, ne semblent pas pouvoir étre expliquées par les formulations théoriques existant
actuellement. COLIN-KACZALA (1986), qui fait un paralléle entre les compositions isotopiques dans
I'eau liquide et la vapeur du sol sableux étudié, trouve dans le cas de l'oxygéne 18 que le fractionnement
liquide-vapeur dans la zone superficielle trés séche du sol peut étre trés faible et inférieur au
fractionnement a I'équilibre. Ce comportement isotopique, qui n'a pas recu d'interprétation par la théorie
usuelle, est attribué a un échange complet entre la vapeur et I'eau de rétention fortement liée aux
particules solides. Nous avons mis en évidence un effet similaire a l'occasion de la comparaison des
teneurs isotopiques dans la vapeur atmosphérique et dans I'eau en surface des sols de nos quatre sites au
Burkina Faso: le fractionnement est comparable au fractionnement a I'équilibre dans le cas des sols
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argileux et nettement plus faible pour les sols sableux. Ces remarques suggérent finalement que les
échanges isotopiques liquide-vapeur dépendent de la texture du sol. Cet effet, qui ne rentre pas dans le
cadre de la théorie actuelle, est susceptible d'avoir une influence sensible sur les pentes des droites
isotopiques et aussi sur l'enrichissement global.

Le sol ferrugineux tropical bien développé de Barogo comporte trois horizons A, B et C riches en
minéraux argileux. Il représente la partie supérieure de la colonne d'altérites qui surmonte le socle
schisteux fissuré sur 20 m d'épaisseur ou plus. La limite supérieure de l'aquifére se trouve en général au
niveau de la transition entre le socle et la zone altérée. La brusque remontée du niveau statique qui se
produit au coeur des saisons pluvieuses pose la question du rdle exact du sol dans l'alimentation des
réserves souterraines. En effet, l'infiltration dans les sols argileux est un phénoméne lent qui intégre et
amortit les apports d'eau dus aux précipitations. L'évaporation qui se produit dans la partie superficielle
des sols provoque un enrichissement isotopique de 'eau résiduelle qui la distingue de la composition des
pluies et offre un signal de tragage des eaux d'infiltration. Pour répondre aux interrogations sur la nature
de la recharge, nous avons étudié le signal isotopique des eaux de pluies et les distorsions qu'il subit au
cours de leur trajet dans le bassin.

L'interprétation des résultats isotopiques, appuyée par les divers éléments hydrogéologiques acquis
précédemment sur le bassin, nous a inspiré une représentation du mécanisme de la recharge a Barogo

(figure C.1).

Les précipitations saisonniéres présentent une forte variabilité annuelle et inter-annuelle de leur
composition isotopique. La teneur élevée en isotopes lourds des premiéres pluies de la saison qui
tombent dans une atmosphere relativement séche est généralement marquée par I'évaporation qui affecte
les gouttes d'eau au cours de leur chute. Les pluies ultérieures présentent des teneurs progressivement
décroissantes, en relation avec la diminution de la température qui accompagne l'intensification des
précipitations. Nous avons montré en outre que la composition isotopique au coeur de la saison des
pluies (mois d'aoiit) était déterminée également par le type de temps, lui-méme en relation avec la
position latitudinale de la zone de convergence intertropicale. Les pluies d'abondance moyenne
fortement appauvries en isotopes lourds de 1988 contrastent avec celles de 1989, plus abondantes et
présentant un appauvrissement limité. Les points représentatifs des teneurs isotopiques des
précipitations a Barogo (a l'exception de quelques pluies de faible importance marquées par
I'évaporation) définissent une droite isotopique météorique locale trés peu différente de la droite
mondiale.

La pluie au sol subit les phénoménes de ruissellement, d'interception, d'évaporation et d'infiltration.
Les pluies faibles (h < 10 mm) sont intégralement interceptées par le bassin (humectation de la surface
des sols, interception par les végétaux ou les dépressions naturelles) et sont reprises par
I'évapotranspiration. Le ruissellement des pluies plus importantes se traduit par I'écoulement du marigot
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Figure C.1. Représentation hydrogéologique schématique du mécanisme de la recharge a
Barogo.

sur quelques heures. Les quelques données dont on dispose sur les crues suggérent que leur
composition isotopique peut se différentier de celle des pluies par entrainement de l'eau d'interception
de pluies antérieures, affectée ou non par I'évaporation. L'écoulement du marigot alimente une nappe

alluviale temporaire (nappe d'inféro-flux).

Les résultats isotopiques obtenus dans le sol nu de la station B a Barogo nous ont suggéré qu'il
existait deux modes d'infiltration.

Une infiltration directe se manifeste dés les pluies précoces de I'hivernage par une augmentation de la
teneur en eau dans l'horizon B du sol et ce avant méme que la partie superficielle du sol soit humidifiée.
L'évolution de la composition isotopique dans cet horizon suggére que ces eaux sont peu différentiées
des pluies et donc que ce mécanisme d'infiltration n'introduit pas de fractionnement. Une telle infiltration
gravitaire rapide révéle l'existence d'un systéme conducteur macroporal. Un tel systéme est trés
vraisemblable a Barogo, bassin ou nous avons de nombreux agents a l'origine de macropores: racines,
termites trés fréquentes et fentes de retraits favorisées par la nature argileuse du sol.

La simulation de l'infiltration diffuse par le modéle isotopique a réservoirs nous a permis d'étudier le
mécanisme du mélange entre la lame d'eau d'infiltration et I'eau initialement contenue dans le sol. Nous
en avons déduit que ce mélange se faisait avec une partie seulement de I'eau initiale, le reliquat étant
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constitué par une eau immobile conservant dans la partie superficielle du sol les teneurs élevées en
isotopes lourds acquises en saison séche. Nous en avons déduit également que I'eau de pluie subissait un
enrichissement isotopique en préalable a l'infiltration. Ce fractionnement est déterminé essentiellement
par I'évaporation qui agit au cours méme de linfiltration diffuse, lente dans ces sols lourds, et par le
mélange avec les eaux de la partie superficielle du sol qui subissent un enrichissement & I'évaporation
entre deux averses.

La composition isotopique des eaux des couches profondes du sol (horizons B et C) résulte donc
finalement du mélange entre les eaux d'infiltration directe et rapide, non fractionnées, et les eaux
d'infiltration diffuse et lente, affectées par un enrichissement isotopique a I'évaporation.

Les eaux souterraines a Barogo ont une composition isotopique de type nettement météorique qui
suggére un mode principal d'alimentation non fractionnant. Nous avons interprété la faible variation
spatio-temporelle de cette composition comme relevant de deux modes d'alimentation: une infiltration
directe et rapide des eaux de pluie par des zones conductrices (altérites et socle fissurés),
éventuellement en relation avec le marigot ou avec sa nappe alluviale, et une infiltration lente et diffuse
a travers le sol et les altérites. Le mécanisme d'infiltration directe est a I'origine d'une sélection des pluies
les plus importantes, et donc les plus pauvres en isotopes lourds, alors que l'infiltration diffuse a travers
le sol concerne des eaux enrichies par I'évaporation. Cette représentation bimodale de I'alimentation de
l'aquifére (directe par la fissuration et diffuse par les altérites) est tout a fait comparable a la
représentation bimodale de l'alimentation des couches profondes du sol (directe par le systéme
macroporal et diffuse par la matrice poreuse).

L'évolution a la suite de I'hivernage 1989 de la composition isotopique des eaux souterraines (forage
PM) qui résulte d'une part de l'infiltration efficace dans le sol, attestée par une modification sensible de
la composition isotopique de ses couches profondes, et d'autre part de l'infiltration directe nous a permis
d'évaluer a 60-70 % la part de linfiltration directe dans la recharge totale. Ce schéma, qui fait
I'hypothése que l'année 1989 est représentative de I'année moyenne et que la station B est représentative
du sol aux alentours du forage, nous suggére également qu'il est possible de relier la recharge totale
annuelle de l'aquifére a la modification de sa composition isotopique. Mais le mécanisme mal connu du
mélange des eaux souterraines nous empéche d'en donner une évaluation quantitative.

La grande variabilité de la pluviométrie régionale annuelle se traduit par une importance variable de
la sélection des pluies par le mécanisme d'infiltration directe et de la part de la recharge diffuse a travers
le sol et dans les altérites dans la recharge totale. L'excés en deutérium élevé des eaux souterraines a
Barogo nous suggere que la recharge récente est caractérisée par une sélection sensible des pluies et
une faible influence de la composante diffuse. Cette remarque va bien dans le sens du déficit régional en
précipitations des années 80 (figure3.4) qui a entrainé une baisse générale de la piézométrie
(figure 3.5). Précisons enfin que les critéres d'implantation des forages a Barogo, essentiellement dictés
par une densité importante de fissuration, ainsi que le sol étudié, privé de sa végétation, nous donnent
peut-étre une image biaisée de la recharge. 1l est possible que la recharge dans les zones peu fissurées
comporte une part plus importante de I'alimentation diffuse par les altérites.



226

L'étude isotopique des mouvements de I'eau dans les sols argileux de Barogo nous a conduit a
appréhender des phénomenes d'échelle micrométrique a décamétrique. Les résultats obtenus au
laboratoire et en milieu naturel ont été interprétés en faisant a plusieurs reprise I'hypothése de l'existence
de différentes catégories d'eau caractérisées par la spécificité de leurs propriétés hydrodynamiques et
isotopiques. Ces catégories d'eaux se répartissent en deux familles: eaux immobiles et mobiles.

L'opération de saturation des colonnes de sol expérimentales, qui a permis un lessivage approfondi
de l'eau initialement contenue dans le sol, nous a montré qu'il demeurait néanmoins une eau fortement
appauvrie en isotopes lourds par rapport a I'eau d'alimentation.

Cette eau ne peut probablement pas étre l'eau de constitution des minéraux argileux qui demeure
méme apres chauffage a 105 °C. Il est plus vraisemblable qu'il s'agisse d'eau liée hygroscopique. Celle-ci
forme les premiéres couches a la surface des particules et sa structure semi-cristalline lui confére une
grande stabilité. La grande surface spécifique des minéraux argileux (10 4 1000 m?.g-1) en comparaison
des sables (1 mz.g-l) nous laisse a penser que le sol de Barogo contient une part relativement
importante d'eau liée.

Les résultats de la modélisation de I'expérience d'évaporation nous ont conduit a faire I'hypothése
qu'une partie (environ 45 %) de l'eau contenue dans le sol n'était pas affectée par l'enrichissement
isotopique qui se produit dans sa partie superficielle. Ceci suppose d'un point de vue plus physique qu'il
existe des régions de la matrice poreuse ou se trouve de l'eau qui ne se vaporise pas et présente des
échanges limités avec la vapeur. De méme avons nous postulé a l'occasion de I'étude du milieu naturel la
présence d'un domaine d'eau immobile qui demeure malgré le lessivage di aux eaux d'infiltration.

Ces régions particuliéres de la matrice du sol sont déterminées tout aussi bien par sa texture que par
sa structure. La surface spécifique importante des minéraux argileux, a laquelle nous avons déja rattaché
l'eau hygroscopique, est favorable au maintient d'une quantité non négligeable d'eau liée pelliculaire. La
structure en agrégats des particules argileuses et minérales associées est de plus propice a l'existence de
pores isolés ou en cul de sac. Si des équilibres locaux peuvent se réaliser par diffusion entre les
différentes couches d'eau liées aux particules, les échanges affectant les pores microscopiques des
agrégats et les pores isolés sont probablement bien plus limités. Il est donc vraisemblable qu'une partie
de l'eau puisse conserver sa composition isotopique propre, avec des échanges limités avec l'eau plus
mobile et la vapeur.

Le domaine des eaux mobiles se subdivise en eaux capillaires et gravitaires. L'eau capillaire est
retenue dans le sol par des forces de capillarité dont l'intensité est inversement proportionnelle aux
rayons des pores. L'eau gravitaire s'écoule dans les pores les plus grands sous I'effet de la pesanteur.

La simulation de l'infiltration diffuse en milieu naturel nous a conduits & postuler que les eaux
capillaires et les eaux gravitaires a écoulement lent étaient affectées par un mécanisme de mélange total
qui exclue le domaine des eaux immobiles. Nous avons également mis en évidence une infiltration par la
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macroporosité d'eaux gravitaires a infiltration rapide (systéme macroporal dans le sol ou, a plus grande
échelle, fissuration dans les altérites).

Il apparait une cohérence certaine entre le comportement hydrodynamique de ces différentes
catégories d'eaux et leur composition isotopique. L'eau gravitaire qui s'écoule par la macroporosité a
Barogo a une composition qui semble peu différentiée de celle des pluies. L'eau d'infiltration qui diffuse
dans le sol acquiére une composition qui résulte du mélange entre la pluie, affectée par un
fractionnement préalable, et I'eau mobile initialement contenue dans le sol. En milieu naturel, I'eau
immobile conserve dans la partie superficielle du sol I'enrichissement isotopique acquis en saison séche,
alors que la quantité d'eau mobile résiduelle est minimale. Dans le cas de l'expérimentation sur colonne,
l'eau immobile semble cette fois avoir été profondément renouvelée par l'infiltration d'une lame d'eau
considérable appliquée sur une courte période. L'état de saturation forcée atteint par le sol a
probablement permis a I'eau de drainage d'atteindre les moindres pores occupés par I'eau immobile. Il
apparait néanmoins qu'il demeure une ultime fraction immobile, associée aux minéraux argileux et a
faible teneur en isotopes lourds, comme il est habituellement observé dans la nature, du moins pour le
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sol donné devrait permettre d'obtenir une
représentation détailiée du spectre des
compositions isotopiques.

Figure C.2: Evolution de la teneur en oxygene 18 de
l'eau au sein d'une feuille primaire chez le haricot
(BARIAC, 1988b). Cette figure illustre de fagon
remarquable la forte hétérogénéité isotopique que peuvent
présenter les systémes naturels.
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ANNEXE 1.1: La méthode analytique

Introduction

Une bonne conservation des échantillons prélevés pour les analyses isotopiques impose un soin
particulier en ce qui concerne I'étanchéité du flaconnage pour éviter toute évaporation ou contamination
atmosphérique. Les échantillons d'eau ou de sol sont donc conditionnés dés le prélévement dans des
flacons en verre dont les bouchons sont munis de joints et vissés, puis stockés au froid (5 a 6 °C) pour
éviter les variations de température.

L'analyse de 'eau des sols impose son extraction qu'on a réalisée ici par distillation sous vide. Les
échantillons d'eau sont équilibrés avec du CO, pour l'oxygéne 18 et réduits en H, pour le deutérium.
Les analyses isotopiques de ces gaz ont été dans leur grande majorité réalisées sur le spectrométre de
masse FINNIGAN DELTA E du laboratoire de biogéochimie isotopique.

Extraction de I'eau des sols

Principe et réalisation de la distillation sous vide:

Parmi les méthodes disponibles pour extraire I'eau des sols, on distingue les méthodes in-situ comme
les bougies poreuses et les méthodes au laboratoire comme la centrifugation, la presse hydraulique, la
distillation ou la lixiviation. On a retenu la distillation sous vide (DSV) qui permet d'atteindre des
potentiels matriciels élevés et est donc bien adaptée aux sols argileux secs (JUSSERAND, 1980). La
DSV donne de bons rendements d'extraction, nécessaires pour limiter le fractionnement isotopique de
l'eau extraite (voir plus loin le chapitre sur la correction de Rayleigh).

Cette technique consiste a dessécher sous vide un échantillon de sol et a récupérer la vapeur
produite par piégeage cryogénique. On peut distinguer la méthode dynamique, ou le vide est maintenu
durant toute la distillation et le piégeage doublé, et la
méthode statique (ici choisie) ou la distillation se fait en

systéme clos. On a réalisé au BRGM une ligne de DSV
en verre (Pyrex) comprenant 8 éléments de distillation
(figure A.1).

Un aliquote de 50 a 120 g de I'échantillon de sol,
selon sa teneur en eau, est introduit dans le ballon. Les 8 pidge —p,

ballons sont fixés sur la ligne et congelés dans un bac

contenant un mélange alcool-carboglace. L'air contenu \_/

dans la ligne est alors pompé jusqu'a l'obtention d'un vide
Figure A.1: Un élément de la ligne

correct (inférieur a3 1 Pa) et les éléments isolés du | CICITIC :
de distillation sous vide

pompage.
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Les ballons sont alors placés dans un bain d'eau chauffé & 70 °C par thermoplongeurs et régulé par
un thermocontact. La récupération de la vapeur d'eau est assurée au niveau des pieges refroidis par des
vases dewar remplis d'azote liquide. Chaque élément de distillation est étuvé par un cordon chauffant
pour éviter toute condensation hors du piege. La durée de piégeage est de 4 heures ou
exceptionnellement 5 pour des sols trés secs.

La quantité d'eau résiduelle aprés distillation est déterminée par étuvage a 105 °C sur 24 heures en
moyenne.

L'humidité pondérale H, (cf. 1.1.2.1) de l'échantillon et le rendement Rdt sont déterminés par pesées
et calculés de la fagon suivante:

H. = Mgo| humide — Msol étuvé
p )
Mgo| humide

m ide -M
Rdt = sol humide sol sec
Mol humide = Msol étuvé

Pour une erreur de pesée standard Am, on détermine I'erreur relative commise sur Hp, et Rdt:

AH, 2Am

H p Mo} humide — M sol étuvé

ARdt 2Am

Rdt Mol humide — Mol sec

AN.: pour m o] humide = 100, M go] sec = 95.1, M go] ¢tuve = 95 €t Am = 0.02 (masses en g), on calcule
H =15 %, Rdt =98 %, AH,/H, = 0.80 % et ARdt/Rdt = 0.82 %. On constate d'aprés les équations ci-

dessus que l'erreur est d'autant plus importante que le sol est sec.

Correction de RAYLEIGH:

La distillation de I'eau sous vide s'accompagne d'un processus de fractionnement obéissant a la loi de
distillation de Rayleigh. Nous avons utilisé ce modeéle pour déterminer la loi de correction des résultats

isotopiques selon le rendement de la DSV.

On exprime selon la loi de distillation de Rayleigh le &;09s de l'eau en fonction du Spesyre, du
rendement Rdt et du facteur de fractionnement isotopique a (HOEFS, 1980):

Rdt
0100% = (6mesuré + 1) -1

]
1-(1 —Rdt)/a
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La pente de la droite 8,15-6;30 est donnée par:

dd,
dd;50

=(12H—1

ago -1

On a réalisé une expérience de DSV pour 8 aliquotes d'un méme échantillon (sol station B, Barogo,
de 50 a4 70 cm de profondeur) avec des durées de distillation variables pour avoir des rendements
différents. L'étuvage a 105 °C a été prolongé jusqu'a ce que les masses ne varient plus, dans le but
d'obtenir un rendement vrai. Les résultats des pesées et des analyses isotopiques des distillats sont

présentés tableau A.1.

Durée m. sol m. sol masse Hp 0180 Su
N° h hum, g sec, g eau, g % %0 %o
T1 0.33 50.41 48.00 2.41 17.83 -13.98 -100.70
T2 0.75 50.16 44.78 5.38 17.84 -12.18 -91.70
T3 1.25 49.47 4221 7.26 17.77 -10.49 -76.40
T4 1.83 49.96 41.57 8.39 17.75 -8.80 -63.70
T5 2.50 50.07 41.37 8.70 17.78 -8.32 -59.50
T6 3.25 49.96 41.32 8.64 17.67 -8.21 -58.70
T7 4.08 50.04 41.33 8.71 17.71 -8.30 -59.70
T8 5.00 49.67 41.01 8.66 17.66 -7.93 -58.80
Perte de masse (g) a I'étuvage a 105 °C au cours du temps t (h)
t: 7.07 17.73 25.15 41.57 70.40 | 142.57 | 240.15 | 307.65
T1 6.25 6.42 6.45 6.46 6.53 6.54 6.58 6.58
T2 3.28 3.46 3.47 3.49 3.53 3.56 3.57 3.57
T3 1.30 1.42 1.45 1.45 1.49 1.52 1.53 1.53
T4 0.33 0.37 0.39 0.39 045 0.47 0.47 0.48
TS 0.10 0.14 0.17 0.17 0.18 0.20 0.20 0.20
T6 0.09 0.10 0.12 0.09 0.12 0.14 0.15 0.15
T7 0.06 0.09 0.09 0.09 0.12 0.14 0.15 0.15
T8 0.03 0.04 0.05 0.06 0.08 0.10 0.11 0.11

Tableau A.1: Résultats de I'expérience de distillation sous vide.

On remarque tout d'abord que I'échantillon est homogéne au niveau de la teneur en eau; les valeurs
calculées sont comprises entre 17.66 et 17.84 %. Le tableau A.1 nous permet de déterminer l'erreur
relative ARdt/Rdt qu'on commet sur le rendement (surestimation) en fonction de la durée d'étuvage. On
constate que pour les rendements habituellement rencontrés (sur les 540 échantillons distiliés, il y a 95
% environ de valeurs supérieures a 95 % pour une moyenne de 98 %), l'erreur relative maximale est de
1%.

La figure A.2 retrace I'évolution du rendement de la ligne avec le temps. En moins de 2 heures, 95 %
de 'eau est récupérée et le gain de rendement entre 4 et S heures est négligeable (inférieur a 0.5 %), ce
qui justifie a posteriori la durée d'expérimentation choisie en routine.
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La droite ;-850 ¢tablie a partir des résultats isotopiques (figure A.3) a une pente de 7.44, valeur
caractéristique d'un fractionnement liquide-vapeur & I'équilibre (sans composante cinétique). Cette
constatation, qui établit que I'humidité relative dans la ligne est nulle, confirme I'hypothése de la loi de
distillation de Rayleigh (WALKER et al, 1992).

Le calage de la loi de Rayleigh sur les mesures isotopiques (figure A.4) nous permet de déterminer
les valeurs de opy et aygo et donc, d'aprés les relations de thermodépendance (cf 1.1.1.2), la
température équivalente de la ligne, soit 48 °C. La pente théorique de la droite &,1-880 vaut 7.51 pour
cette température, ce qui est en parfait accord avec notre valeur expérimentale.

Cette température, inférieure de 22 °C a la température du bain thermostaté, représente la
température moyenne a laquelle se déroule le processus de distillation. On congoit aisément que la
température dans la ligne soit inférieure a celle du bain. On ne dispose pas de mesure thermométrique
dans le sol ou la ligne pour confirmer cette "mesure" isotopique.

Erreur analytique:

On a cherché a évaluer Adcorrigs, I'erreur commise sur la composition isotopique corrigée par la loi de
Rayleigh 8190%, a partir de l'erreur analytique standard sur la composition isotopique Ad, et l'erreur sur
le rendement ARdt. L'erreur issue de I'étuvage de 24 heures domine largement I'erreur due aux pesées.

A est trés peu différent de 1 pour les deux isotopes, alors que B vaut respectivement pour l'oxygéne
18 et le deutérium, 14 a 54 et 100 a 430, pour des rendements compris entre 90 et 100 %.

AN.: pour Adyi = 1 %o, AB130 = 0.1 %0, ARdt/Rdt = 1 %, on détermine:
Rdt=90%  AdH corrige = 2.0 %0 Ad180 corrige = 0.24 %o
Rdt=99% Adnu corrigé = 5.3 %0 A180 corrige = 0.64 %0

L'augmentation de l'erreur sur la composition isotopique corrigée quand le rendement approche
100 % est probablement compensée par l'erreur relative due a I'étuvage qui décroit pour les forts

rendements.
On peut finalement évaluer l'erreur maximale moyenne a 3 §%o pour le deutérium et 0.35 8%o pour

l'oxygéne 18, soit environ le triple de l'erreur analytique standard. Signalons que cette erreur,
essentiellement due a I'étuvage, va généralement dans le sens d'une sous-estimation de la composition

isotopique.
Analyse de la teneur en oxygéne 18

L'analyse de la teneur isotopique 8130 est basée sur I'équilibration de l'eau avec du CO, selon la
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méthode de ROETHER (1970). Les équilibrations ont été réalisées au laboratoire de biogéochimie
isotopique.

La correction des données spectrométriques se fait grice a un logiciel en BASIC selon la procédure
déterminée par BARIAC et LECOLLE (1990). La pratique a montré que pour des volumes d'eau
inférieurs a 0.5 ml, les analyses du standard sont systématiquement appauvries malgré la correction de
CRAIG (1957).

On dispose de 107 valeurs du standard interne LOBI. Si on élimine 3 valeurs aberrantes, on
détermine une moyenne de -6.98+0.2 §;30%o.

Analyse de la teneur en deutérium

L'analyse de la teneur en deutérium &,y se fait sur I'hydrogéne obtenu par réduction sous vide a 450
°C de l'eau sur du zinc selon la méthode décrite par COLEMAN et al (1982).

On a choisi de faire les réductions dans des RotulexQ — o
tubes de quartz scellés. Pour cela on dispose de
robinets a vide en verre (figure A.5) que l'on
accouple aux tubes de quartz par un 5 clé creuse ——=
adaptateur-réducteur amovible SWAGELOCK
en acier inox.

On confectionne tout d'abord les tubes de Joints toriques

quartz (diametre extérieur 6 mm, intérieur 4
mm et longueur d'environ 170 mm). Ils sont
fermés a une extrémité, numérotés, nettoyeés
. , , . \ . Tube Quartz g
puis placés en étuve. Le zinc type "AnalaR zinc
shot" est tamisé a la fraction 0.63-0.8 mm, trés
soigneusement nettoyé a l'acide, étuvé puis
dégazé sous vide une demi-heure a 350 °C. Le

zinc est conservé sous vide.

On prépare les tubes en y plagant au fond le U
zinc (doseur) et quelques microlitres d'eau
grace a un cathéter et une micro-seringue. Le Figure A.S: Robinet 4 vide modifié pour |
tube est immédiatement accouplé a la ligne par l'accouplement des tubes de quartz.
le robinet spécial. L'échantillon est congelé a
l'azote liquide puis on pompe l'air résiduel du tube (ligne étuvée avec pompe a vide secondaire, pression
résiduelle d'environ 0.01 Pa). Le tube est scellé sous vide au chalumeau et mis a réagir 30 minutes a 460

°C dans un four horizontal a régulation programmable.
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Le tube passe directement au spectrométre de masse a l'aide d'un robinet du type de celui de la
figure A.5 dont la clé permet de briser 'extrémité du tube de quartz préalablement entaillé au couteau a
verre. Le robinet est muni d'un disque de verre fritté pour éviter l'introduction de poussiéres de quartz.
L'analyse au spectrométre de masse se fait & partir d'un standard hydrogéne bouteille. La composition
isotopique de notre hydrogéne standard (8pT/vsmow = -135.35 &;1%o) est déterminée par régression
linéaire grace a I'analyse de 3 standards internes calibrés sur le VSMOW (-88, -57 et 0 8,%o).

Le calcul de la pression d'hydrogéne que I'on atteint au cours de la réduction nous a conduits a
choisir pour notre dispositif un volume d'eau d'analyse de 4 pl. On a déterminé la masse optimale de
zinc pour la réduction selon la procédure d¢ TANWEER et al (1988). On procéde pour cela a la
réduction d'aliquotes du standard LOBI (standard interne au laboratoire de l'université) pour différentes

masses de zinc, de 50 a 140 mg.

_4p-delta 2H %
_4gJ om =" o-£ ———————— 2
- ,/’ \\\
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— / .\.
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Figure A.6: Influence de la masse de zinc sur la composition isotopique de l'hydrogéne
produit par la réduction de l'eau.

La figure A.6 montre que pour une masse comprise entre 70 et 120 mg la teneur en 2H est maximale
alors qu'en dehors de cet intervalle la réaction est incompléte. On a finalement choisi une masse de 95

mg de zinc en routine.

Finalement, on teste la méthode sur le standard LOBI. On détermine sur 19 analyses une valeur
moyenne par rapport au standard VSMOW (cf. 1.1.1.1) de -46.80%1.27 &1%o pour une valeur standard
de -46.6 &%0. Les analyses du standard en routine conduisent pour 59 valeurs (5 valeurs aberrantes

non prises en compte) a une moyenne de -46.62+1.66 dr1%o.

Cette méthode qui permet la préparation de 50 a 70 échantillons par jour apparait moins précise et
moins fiable que la méthode de réduction sur l'uranium a 800 °C, mais reste adaptée a notre objet qui
consiste essentiellement en un appui aux analyses des teneurs en 18O, détermination des droites &yp-

d180 et des valeurs moyennes.
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Analyse de la vapeur d'eau

Les échantillons de vapeur atmosphérique prélevés au Burkina Faso en ampoules a vide ont été
analysés par le laboratoire de biogéochimie isotopique selon la méthode de FRIEDMAN et
HARDCASTLE (1970) pour le deutérium et la méthode de HARDCASTLE et FRIEDMAN (1974) et
BARIAC et al (1982) pour l'oxygéne 18, avec des écarts-types de respectivement 1 et 0.4 3%eo.
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ANNEXE 1.2: Programmation du modéle "MOISE"

Programmation

Structure du programme

L'organigramme nous montre que le programme se compose de 4 parties principales: un en-téte, un
module d'entrées, la boucle de calcul et un ensemble de sous-programmes (figure A.7).

En-téte et module d'entrées

Dans I'en-téte sont définis les types des variables parmi entier (2 octets), réel (4 octets) et double-
précision (8 octets). On y établit également les formulations des variables thermodépendantes p, p5, d,

a, d% et df (COLL., 1988; équations 12, 6, 3, 5 et 7), les constantes d{ /d" et Ry vsmow (équations 1

et 5) et la relation thermodynamique h(y,T) (équation 14).

Dans le module d'entrées on détermine tout d'abord la discrétisation spatiale. Le profil est divisé en
blocs (jusqu'a 5 unités) permettant de concevoir un sol a horizons bien délimités caractérisés par les
propriétés hydrodynamiques de la matrice poreuse. Pour chaque bloc on définit les valeurs de =, p, B et
0 sat (cf. 1.2.1.1.2 et 1.2.1.1.3) ainsi que les relations caractéristiques Y(8) et k(8) par les paramétres a,
b, ¢, d et e (équations 28 et 29). Chaque bloc est divisé en sous-blocs caractérisés par leur pas d'espace
Az. Ceci permet d'adapter le pas d'espace avec la profondeur et d'obtenir ainsi, par exemple, un calcul
plus précis prés de la surface ou les variations sont les plus importantes. Tout calcul dans le programme
impliquant une ou plusieurs variables définies pour un bloc (par exemple ¥;(6;) qui dépend de 6 4, a, b
et ¢) sera réalisé dans une boucle a trois niveaux permettant le paramétrage du numéro de bloc, du
numéro de sous-bloc et de lindice i indiquant la couche élémentaire. Le programme calcule enfin la
profondeur z; de chaque couche.

On définit ensuite les profils initiaux de teneurs en eau 6? (et w? ), de compositions isotopiques 6? i

et de température T? ainsi que les parameétres Ta, hy, Ep, ns et n, (cf. 1.2.1.2.4), RIV’ 2> Unals R} nal €t

cal, type de limite de bas de profil (1: constante, 2: drainée, 3: étanche; cf. 1.2.1.3.2).

Le temps t est déterminé a partir de t ¢ date initiale et t 4 date finale et des pas de temps courant
Atcourant, Minimum Atpin €t maximum Atpay.

Les paramétres de contréle de la convergence et du pas de temps sont X|Fj|max résidu maximal, Ppayx
nombre maximal d'itérations, ABp;y et ABpax valeurs limites de la variation de bilan pendant At (cf.
boucle de calcul).

On définit enfin les dates et fréquences des sorties occasionnelles et réguliéres.
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EN-TETE: - Déclarations de type
- Définition des formules et paramétres: h(w,T), p(T), 3p(T)/aT et o(T), d(T), d(T), d}/d, Ryvsmow pour 2H et '*0

ENTREES: - Définition des blocs (t, p, B, 8y, a, b, c, d, e) et des sous-blocs (pas d'espace). Calcul de zi
- Définition de 87, Y. Calcu de (87
- Définition de Ty, ha, Ep, na, 05, R, T7, cal, Yo, Ripe
- Définition de to, tfinal, Atmin, Atmax, Alcourant
- Définition de Z|F;|max, Pmax, ABmin, ABmax
- Définition des fréquences et dates des sorties
- Calcul B et BY
- Sorties at = 0. SPGM SORR, SORO
CALCUL:

v

[Van'mions temporelles hg, Ty, T, 7 oui SPGM SIMUL

[
non te
v
Définition de yy+; et Ryq+1 pour cal=1
Calcul h,, 6rss
Calcul ¢! =)
P=0

N
v

! Calcul ki1, 9i*!
Caleul K, £ £l ¢¥® ¢vT
Calcul KI5, £, 18, £, €17 £ et frmay selon cal

[P=P+1 Caleul F, 2 [Fi . OF /w1, SFon, OF oo
[y
! :
[Z IFil 5 £ Fil max ?—>"{P = Praax ?|-——{ [Fil 210X [Fil sax *
non
oui Résolution systéme, aon oui

SPGM SGTSL. Calcul y}*'

|

A
Calcul n, f{"
Calcul Ay, By, Cyj, Dri
Résolution systéme SPGM SGTSL
j+l
Calcul R{*
[
Calcul B!, BJ*' | AB, 4B,

Calcul frmax, fizmax
Calcul de I'erreur relative sur AB, AB;

\AB>ABmetAuzzmmm?
non*r‘

[AB < ABpyip €t At+Atgn % Algay ? F—
I

non ¢

t = t+At
) =it gl = git!
Yi=wy,8,=9

Sorties SPGM SORR, SORO
oui {:b' < thmar ?
nonr

SPGM: (sous programmes).
- Fonctions (8), 8(y), k(y) .
- SORR, SORO. sorties réguliéres (t, At, ', fmax, B, erreur relative sur AB) et occasionnelles (z, 8(z), W(2), 81(z), calcul pentes zone liquide et
retour vapeur, SPGM PENTE)
- PENTE: caicul pentes, SPGM MINIGRAD
- MINIGRAD: régression linéaire par les axes majeurs
- SIMUL.: calcul de T,, h, et T; a la date t
- SGTSL. résolution des systémes tridiagonaux

Figure A.7: Organigramme du programme du modele "MOISE"
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Le programme calcule le bilan initial en eau B et en isotopes B; (équations 70 et 71) et transcrit les
valeurs des profils et conditions initiales sur les fichiers de sorties occasionnelles (SOO.DAT) et
réguliéres (SOR.DAT).

Boucle de calcul

Si les conditions atmosphériques Tj, h, (et éventuellement Ej, R ) et les températures dans le sol Ti

sont variables au cours du temps, le programme fait appel au sous-programme SIMUL qui retourne les
valeurs de ces paramétres a la date t.

Le programme calcule ensuite h;, et 0 res(Pa) (cf. 1.2.1.1.2, équations 30 et 31) et définit w}’, les

valeurs initiales des potentiels pour le processus itératif (confondues dans le programme avec ij“),

Ins1 PoUr cal = 1 (limite constante).

ainsi que P+ et R

Dans un premier temps le programme cherche a déterminer les nouvelles valeurs de 1; a la fin du pas

de temps. Dans la boucle de calcul itératif de ces potentiels w{“, le programme détermine les teneurs
en eau Bij” et les conductivités kg*l associées puis calcule la conductivité moyenne K et les flux f :m,

f }g, f! Oetf ! T (équations 65, 55, 56, 57 et 58). Les flux des couches i = 0 et i = n sont calculés a part,

avec le terme supplémentaire £ pour la surface (équation 68) et I'application des conditions aux limites
en bas de profil selon la valeur de cal (cf. 1.2.1.3.2).

Une boucle calcule ensuite les expressions de F; (et la somme Z|Fj|) et les dérivées partielles
oFi/ ap;_y, oFi/p; et oFi/p;,; (équation 66). Des tests appropriés permettent de prendre en
compte les expressions particuliéres aux couches O et n.

La convergence est réalisée quand la somme des résidus Z|F; est inférieure au critére Z|Fj|max. On
tolére I|F;| inférieur a 10 fois I|Fjjmax Si le programme a atteint le nombre maximal d'itérations Ppax
sinon le calcul s'arréte définitivement (convergence considérée comme irréalisable). Si la convergence
n'est pas réalisée, le sous-programme SGTSL résout le systéme tridiagonal des Fj, ce qui permet de

j+l1

déterminer les nouvelles valeurs de y;" (cf. 1.2.1.3.3) et de reprendre les calculs de la boucle itérative

avec ces nouvelles valeurs. Quand la convergence est réalisée, le programme passe a la partie

isotopique.

Dans une deuxiéme partie le programme calcule a partir des wij” les valeurs des compositions
isotopiques a la fin du pas de temps. Le programme détermine tout d'abord la valeur du paramétre n
(équation 52) et, pour les deux espéces isotopiques, les deux termes du flux évaporatoire isotopique

f7": un terme "sol" dépendant de Ri’ffl et un terme "atmosphére" constant (équation 69).
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Une boucle calcule ensuite les coefficients A;, B;, C; et D; (cf. 1.2.1.3.3) du systéme des Fy;
(équation 67) et déterminés & partir des flux isotopiques (équations 59 a 64). Le sous-programme
SGTSL résout le systéme tridiagonal, ce qui nous donne les compositions isotopiques 4 la fin du pas de
temps.

Le calcul des bilans 4 la fin du pas de temps BI*! et Bf” permet de déterminer les variations de

bilans AB et AB;. Le programme calcule également f, f zmax, f]' €t f1zmax. A partir de ces flux aux

limites et des variations de bilan (équations 70 et 71), le programme détermine les erreurs relatives sur
le bilan en eau et en variétés isotopiques. Des valeurs faibles (inférieures au %) de ces erreurs nous
assureront que le calcul ne crée ni ne détruit de la masse. _

Le programme procéde ensuite aux tests de contrdle du pas de temps. Si la variation de bilan en eau
est supérieure a8 ABpax le pas de temps At est réduit de moitié, sauf s'il devient ainsi inférieur & Atpjp. De
la méme fagon le pas de temps est augmenté de Atpin dans la limite de Atpax pour une variation de bilan
inférieure a ABpin. Ce processus de modification du pas de temps permet de maintenir la variation de
bilan dans une fourchette prédéterminée et d'assurer ainsi une évolution réguliére du calcul.

A la suite de ces tests, le temps t est incrémenté de At. Le programme réinitialise les potentiels et

teneurs en eau au début du pas de temps ! et 8! avec les valeurs courantes w{*l et eij*‘. Dans le cas

ou la date en cours correspond a une date de sortie occasionnelle ou réguliére, le programme fait appel
au sous-programme SORO ou SORR. Si la date finale t gy, est atteinte le programme s'arréte
définitivement. Dans le cas contraire le calcul reprend au début de la boucle principale pour la nouvelle
date.

Sous-programmes

Les fonctions y(8), 6(y) et k() sont calculés par les sous-programmes PSTH, THPS et KATH
selon les paramétres de blocs a, b, ¢, d, e et 0 s (équations 28 et 29).
Le sous-programme SORR assure 'écriture des sorties régulieres sur le fichier SOR.DAT: t, At, B,

e, ofe = 2:0 (£ AY), fomax, Zfzmax = 2:0 (f2max -At) et les erreurs relatives sur le bilan eau et

isotopes. Le sous-programme SORO transcrit sur le fichier SOO.DAT les valeurs des profils 8;, &n ;,
8180, et Y; et les coefficients des droites isotopiques (pente, ordonnée a l'origine et coefficient de
corrélation) pour la zone d'appauvrissement isotopique superficiel et la zone de diffusion profonde
(sous-programme PENTE).

Le sous-programme PENTE détermine les couples isotopiques en "zone vapeur” et "liquide” et
calcule les droites de régression correspondantes (sous-programme MINIGRAD). Les couples
(&211,8180) associés a la "zone vapeur" sont définis a partir des points situés entre la surface et le
maximum d'enrichissement isotopique Jpjc alors que les couples de la "zone liquide" correspondent a
l'intervalle de profondeur compris entre le maximum et z pax.
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Le sous-programme MINIGRAD calcule les coefficients des droites de régression par la méthode
des axes majeurs.

Le sous-programme SIMUL détermine les paramétres Ta, h, (et éventuellement E,, RY) et les

températures dans le sol T; a la date t. Ce sous-programme est écrit pour chaque cas particulier en
fonction des mesures disponibles (fichiers) et des procédures de simulation choisies (interpolation sur
mesures, fonctions empiriques ou modélisation). Il est inutile pour des conditions constantes, les
parametres étant définis quel que soit t dans le module d'entrée.

La résolution des systémes linéaires tridiagonaux est réalisée par le sous-programme SGTSL
(bibliotheque de programmes FORTRAN "LINPACK", programme congu par DONGARRA J. en
1978).

Controle du calcul

Convergence

La réalisation de la convergence de la partie hydrodynamique du modéle dépend d'un choix
approprié des paramétres de controle.

Le critére de convergence £|Filmax a un ordre de grandeur de 10 kg.m™?.s™! soit moins d'un gramme
d'eau de différence tolérée par m? et par jour a chaque itération. On utilise éventuellement des valeurs
plus élevées, jusqu'a 107, quand on considére un nombre n important de couches de sols. En effet, dans
ce cas, la somme Z[F;| se fait sur plus de termes et on obtient un résidu total plus grand. Le nombre
maximal d'itérations Pp,¢ vaut 10 a 15. On a pu constater en pratique que la convergence est soit
assurée avant une dizaine d'itérations, soit ne se réalise pas.

Le choix de la fourchette de variation de bilan ABp;, et ABpax va déterminer I'évolution des pas de
temps. Les valeurs usuelles sont d'un ordre de grandeur de 102 4 10! kg.m’z, avec ABpin # AB . /2.
Le pas de temps initial pratique est de quelques centaines de secondes. Le pas de temps maximal est
choisi en fonction de I'éventuelle variation des parameétres atmosphériques et des températures dans le
sol. Il pourra étre horaire pour des simulations en conditions naturelles a journalier dans le cas
d'expériences en conditions contrdlées.

Pour assurer la convergence des premiéres itérations d'une simulation, en général les plus difficiles, il
est parfois nécessaire de bloquer le contrdle automatique du pas de temps. Pour ce faire on modifie le
test d'incrémentation du pas de temps At = At+Atmin (figure A.7) en y ajoutant la condition t < 10000 s,
par exemple.

Résolution

On a vérifié I'exactitude de la résolution du systéme non linéaire de la partie hydrodynamique en

,j+l

réinjectant les solutions ﬂ’f“ dans les expressions de Fj. On a fait de méme avec les R% . dans les Fy;



253

pour la partie isotopique. On a aussi vérifié que le calcul des coefficients de la matrice isotopique, qui se
fait dans une boucle unique, était équivalent pour les deux 1sotopes en permutant toutes les valeurs des
paramétres et variables concernant 2H et '20.

Enfin, nous avons réalisé une version du programme qui utilise les abondances isotopiques Ay a la
place des rapports isotopiques Ry (cf. 1.1.1.1) avec une relation d'équilibre (équation 2) modifiée de
fagon adéquate. Nous avons trouvé a l'occasion d'un test une différence minime (0.1 d;80%0 et 0.2
O211%0 maximum) sur les compositions isotopiques calculées.

Tests divers
On a contrdlé tous les calculs réalisés par le programme: relations thermodépendantes, relations

entre h, 8, k et , calcul des pentes, etc. La mise au point et la pratique du programme nous ont montré

la vraisemblance et la cohérence générale des résultats.
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C MOdeli1sation lsotopique des Sols sous Evaporation 1 Crezxsssamssssssssazssacess - = SRRt Rt B L A
c . C MODULE ENTREES 2

: C
(é version finale . Matrice poreuse et discretisation
C experience sur colonnes e TTTmTmm T T T T e s T e
C ZIMA
c R.MATHIEU BRGM/SEN/GCH et Unmiversite Fierre et Marie Curie NOL= »
p PUE (1) =0, 52
G fOR (L ). 46
c . BET (1
- TEACE Q.000874
G s e o LlODULE ENCTETE TEE (1) =-0.079
pa TEC(1)=-8.107
, TED (1) =574, 3
C Declarations de type TEE (D17,
LOGICAL COV TES (1) =0 30
INTEGER NOB,DSE(5,5),NSE(5) ,NTR,NSP,NMA,NIT,NDC, L, [,J.F, IE, IS, NEE (1) =2
~ INFO, CAL ESE(1,1)=.04
REAL GRA, ZMA,POE(S), TOR(5) ,BET (5) , TEA(S) , TEE(5) , TEC(5), TED (5) ,NEA, DSE (1, 1) =8
~ NES,TEE(S),TES(5),ESB(S,5),PSTH, THFS, KAPS, EVF, DEF, DEF, DT, TF, KD, ESB(1,2)=. 11
~ HAF,PEl,FEZ2,FT3, TER DsE (1,2
REAL PRO(0:31),TIN,TFI,DMI,DMA, TEF,DTC,FSR, TSF(20) , K25, ROS, HAT POR () =C
~ ,RAZ, RAO, PSM,RM2, KMO,FMA, DBM, SFI1 ,FJF,EJP, HIF, GJF,E, P, B,C, T,6,A1, TOR(Z)=0.4
~ AM,DL,DV, DK, DU, FJP2,HIF2, DEFZ,FJFD, HJFO, DEFO BET (=2
REAL TC(50),TD(50),TE(S0), TB(SQ) , TBE (S0) , EF, DFR,01,0M,S1,5M, RM, JEA (D) =-0. 01216
~ NEF,DHA P TEB(2) =—0. 087
DOUBLE PRECISION PSI(0:50),THI (0:50),KIZ(0:50),RIN(0:150) , TEM (G2 50) TEC (2)=—7.305
~ L FSF(0:50) (KAL (0:S0) (KIM(0:50) ,FLM(0:50) ,FLE(0:50) ,FVI (0:50) , TED(Z2)=307.35
~ FTI(0:50), THP (0:50) ,FIF (0:50) (X, Y
DOUBLE FRECISION DFM(0:50) ,DFI(0:50) ,DFP (0:S50) ,B1L, BIF, DB, AAZ (O: TES(2)=0.4
~ 50), BB2(0:50) ,CC2(0:50) , DD2 (0 50) , ARD (03 50) , BHO (01 50) ,LCO (0 50) NSR(Zy=1
~ DDO(0:50) ,UC ESE(Z, 1)=. 13
DOUBLE FRECISION RHO,DVA,RHS,ALO,ALZ, DLO,DLZ, DVO, DVZ2, HSO, DRT, TAT, DSk (2, 1)=5
~ RI,AA,BB,CC,DD,BIL2,EILO0, BIF2, BIFO, DRI2,DEIO,FL2,FLO,FL, :
~ FV2,FV0O,FV )
cC (¢ ]
C Fonctions formules et parametres :1
¢ —n SRR T perem o
C Fonctiaons farmules =3
HSD (Y, X) =EXP (2. 1649E~3KY/ (X+273.16)) =
RHO (X) =(999. B4+ 16, 945KX—7 . 9B TE-SAXUX~86. 1 7TEE~LXXAXAX+105, S6E-9 K -]
~OXKXAXRX—2B0. SAE~12KXKXKXKXKX) / (1+1 6. BBE~TAX) -
RHS (X)=1.32IKEXF (17.27%X/ (237.5+X)) / (273, 16+X) )
DVA (X)=2. 17E-Sk (1+X/273.16) ¥X1.88 .
DRT(X)= (5307 / (X+273. 16) =1) / (X+273. 16) ¥KHS (X) =
ALO (X) =EXP (1137/ (X+273.16) / (X+2770. 16) ~. 4156/ (X+2773.16) 2. 0667E=1)
ALZ (X) =EXF (248847 (X+273. 16) / (X+277%5. 16) ~7b. 248/ (X+273. 16) + E
~ 82, 612E-1)
DLO(X) =. QL6TE-FKEXP (2. 1876+1593. 3/ (X+273.16) ~SI5400/ (X +273. 16) / g}
~ (X+273.16))
DLZ (X)=DLO(X) /. 9833 =
DV (X)) =.9723KDVA (X) I =
DY2 (X) =. 97SSKDVA (X) DO 70 1=1,NOk o
C Farametres DO 40 J=1,NSER([) 2‘
. F=ESE(1,J0) /DSE(T,J) ®
E=E+ESB(1,.) ]
DO 3G KE=1,DSE(1,.) E:
L=L+1 o
FRO (L) =FRO (L=1) +b et
0 CONT INUE wn
a0 CONTINUE =
70 CONT TNUE 3

IF (ABS(E-IMA) .GE.1E-S5) tHEN
FRINT %, ERREUR DECOUFAGE "

AR DERE T XXX L XL ELART XTSRS R LR LRSS

144



C
C Cand

C ot=to

110
100
Q0

C t=to0

115

1220
C z=20

=0TO 999

END I+

NTR=L
PRO(L.+1) =PRO (L) +F

limites

1trons aus
:ps1 et theta
L=0
DO 90 I=1,NOb
DO 100 J=1,NSBE(I)

DO 110 K=1,DSB(I,J)

L=L+1

FEL{L)=—4.837+4.771%FRO L)
IF (FSI(L).GT.~1.93)
THI (L) =THPS(PSI(L), TEACI) ,TERB (1) (TEC (1) ,IES (1))

CONTINUE
CONT INUE
CONTINUE
FSI(0)=-4,837

THI (D) =THFS(FSI(0) ,TEA(1) ,TEB (1) , TEC (1) ,TES (1))

tdeltad
DO 115 L=0,NTR

RIZ2(L)=~462.75+8B. 3I9%FRO(L)
RIO(L)=~B.04+0.945%PRO(L)

CONT INUE
DO 120 L=0,NTR

RIZ2(L)=R2S% (RIZ(L) /1000+1)
R10(L)=ROS¥ (KRIO (L) /1000+1)

CONT INUE

COv=. TRUE.

EVF=8. 4E~-6

DHA=0

NEA=.9

NES=1

RAZ=~-104.5
RAQ=—-14.6

RAZ=R25% (RA2/1000+1)
RAD=ROS¥ (RAD/1000+1)

C Controle boucle de calcul

TIN=0
1F [=21859200
DM 1400
DMA=5S0000
TEF=TIN
DTC=400

FS1(L)=~1.5

E E 3 3 % % O 3

E I . ]

E R 3 4

*

E S I 3

FSK -8&6400

NGH=4

TSF (1) =950400
TSF (2) = 4624800
TSF (2) =7948800
TSF (4) =1.3996800
THE (NGF+1) =U%TH L
NDC=0
DHV=TIN+FSR

C
C Bilans a tO
C ___________
BHIL2=0
EBILO=0O
EJP=0
GJIF=0
L=0
DU 140 I=1,NOK
DO 150 J=1,NSH<I)
DO 160 E=1,DSBC],d)
L=L+1
BIL=BIL+(KRHO (TEML) ) 2 THI (LY +RHS (TEM(L) ) x (FOB (1) ~THI (L) ) xHSO(FSI
~ (L), TEM(L) ) X (FROC.+1) —FRO(L-1)) /2
BIL2=HILZ+ (RHOCTEM(L) ) X THI (L) +RHS (TEM (L) ) x (POER (1) —~THI (L) ) ¥HSO (F
~ SIM) ,TEMW)) /A2 (TEM (L) ) ¥RIZ2 (L) ¥ (FRO(L+1) ~FRO(L—1)) /2
BILO=ERILO+ (RHOCTEM (L)) ¥ THT (L) +RHS(TEM (L)) ¥ (FOR (1) ~THI (L)) ¥HSO (F
~ SI(L), TEM(L)) /ALOCTEM (L) ) ) ¥RIO (L) ¥ (PRO(L+1)~-FPRO(L—-1)) /2
160 CONT INUE
1850 CONTINUE

140 CONTINUE
BIL=BIL+ (RHO(TEM(O) ) ATHI (0) +RHS (TEM(O) ) x (FOB (1) ~THI (0) ) ¥HSQ(FSI
M) TEM(O) ) ) ¥FROCD)
HIL2=BIL2+ (KHO (TEM(0) ) ¥ THI (O) +RHS (TEMCO) ) X (FOB (1) ~THI (0) ) ¥HSO (F
~ SIC0) TEM) ) /JAL2(TEM(0) )) ¥RIZ (0) ¥FRO(1)
BILO=BILO+ (RHO (TEM(O) ) xTH) (O +RHS(TEM(O) ) ¥ (POB (1) —THI (0) ) ¥HSO(F
M GI(O), TEM(O)) Z/ALOCTEM (L)) ) XRIU(O) ¥FRO(1)

c
C Sorties a toO
C === .
OFEN (UNIV=19,F ILE="S0OR.DAT” ,STATUS="NEW")
WRITE (19,170) °* T pac Ea+t fev fev’//
~ T cum thyy thp cum F%4  FHZ FOL?
OFEN (UNET=20,FILE="500.DAT" ,8TATUS="NEW")
WRITE (20,170) ° z theta del IH del180 psi’

CALL SORR(TVIN,DTC,BIL, 0, Q,0,0,0,0,0)

CALL SORO (1IN, FRO,FST THI RIZVR10,NTR)
170 FORMAT (A)

NDC=1

PRINT 429, TEF,DVTC,0,0.0,0,0

190 IF (COVY.EW..TRUE THEN
CALL SIMUL (TEF, TIN,DIC,FRO,HAT, TAT, TEM,NTR)

ENDIF
c
C Conditions aw: limires
(" ____________________________

IF (CAL.EQ@. 1) THEN
FS1 (NTR+1) -F&M
RI2(NTR+1) =RM2
RIO(NTR+1) =RMO

F T xR
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FST(NTR+1)aPSI (NTR)

RIZ(NTR+1) =RI2(NTR)

RID(NTR+1)=RIO(NTR)

ENDIF

FEM(NTR+1) =TEFM(NTR)
HAT=HAT +DHA
HAF=HA T ¥ RHS (TAT) /RHS (TEM(0) )

MER=(27Z. LH+TEMOD) ) /2. 1649 --2%1.06 (HAF)
TER=THFS (TER, TEA(1) ,TEB (1) , TEC (1) TES (1))

200 =0, NTR+1
FSF (L) =FST (L)

200 CONTINUE

[

C Retour boucle 1terations

210 NIT=NIT+1
C Calcul ktipsi), theta(psi)

L=0

DO 220 I=1,NOB

DO 230 J=1,NSB(I)
DO 240 ¥=1,DSB(I,Jd)
L=L+1

EAI(L)=LAPS(FSP (L), TEACL) , TEB(I) , TEC(D) ,TED (L) ,TEE(I) , TES(I))

THF (L) =THPS(PSF (L) ,TEA(IL) , TEB(I) ,TEC(I) , TES«I))
240 CONT INUE
230 CONTINUE
220 CONT INUE

KAL (O) =EAPS(PSF(0) ,TEA(1) ,TEB (1), TEC(1},TED(1) ., TEE(1) ., TES (1))

THP (0} =THFS (FSF (D) ,TEA(L) ,TEB(1),TEC (1), TES (1))

EAL (NTR+1) =KAFS (FSF (NTR+1) , TEA (NOB) , TEB (NOE) , TEC (NJE) ( TED (NOE) ,

~ TEE(NOER) , TES (NOE))
c
C Calcul kK,+lm,flg,fv
C ———m e
L=0
DO 250 I=1,NOB
DO 260 J=1,NSE(ID)
DO 270 K=1,DSB(I,d)
L=L+1
KIM(L)=EAL (L) ¥ ((FRO (L) —-PRO(L-1)) / (FRO(L+1) =+RO(L-1))) %
~ EAT (L+1) ¥ ((FROW+1)~FRO U /(FROGL+1) ~FRRO G ~1) )
FLML Y==K IM (L) % (PSP (L+])-FSH (L)) /(FRO(L+1)~FRO(L))
FLG (L) =GRAXEAT (L)
FYL(L) ==TORCL) X (FOB (1) —THF (L) ) kDVA(TEM(L) ) ¥RHS CTEML) ) ¥

~ 21649 -TRHSO (PSP (L) , TEM(L) ) X (PSP (L+1) ~FSP (L)) /(FRO(L+1) —

2

FROW) ) Z(TEM(LY+273.16)

FTI(LY==BET(I)XTOR(ID) % (FOB (D) —THF (L) ) ¥DVA (TEM L ) ) XHEO (FPSF
~ TEM W) ) ¥DRY (TEM (L) ) ¥ (TEM L+ 1) —TEM (L)) / (RO U_+1) —FRO L))

270 CONTINUE
260 CUNTINUE
230 CONT INUE
EIMOO) =KAT (O) XX SXEAT (1) %%, 5
FLMO) =—F.IM(Q) ¥ (FSF (1) ~FSF (0Q) ) /FRO (1)
FLG (D) =3RAKEAT (O)
FdF=-EVFX (HSO (FSF (0) , TEM(0) ) =HAF) / (1-HAT)

FVI(M =-TOR(1) X (FOB(1) ~THP (0) ) xDVA (TEM(0) ) XKHS (TEM(0) ) X2, 1649E -3
Z.16)
FTI(O==BET (1) XTOR(1) % (FOB (1) ~THP (0) ) ¥kDVA (TEM (L) ) ¥HS0 (PSF (0)

™~ BHSO(FSF(0) , TEM(O) ) X (PSF (1) ~FSF(0) ) /FRO(1) / (TEM(0) +27

~ TEMCO)) ¥DRT(TEM(0) ) X (TEM (1) ~TEM (1) ) /FRO(1)

IF (CAL.Nk.1) THEN
FLM(NTR) =0

+FVI(NTR) =0

ENDIF

1F (CAL.EQ. 3) FLGINTR) =0

U taleal Fu, somme(F1) et derivees partielles

B=TEH(1)

F=FOB (1)
G=REY (1)
SF I=:0
L=0
DO 280 [=1,NOK
DO 290 J=1,NSK(I)
DO TGO F=1,DSRBR(1,Jd)
F (L.EQG.O) GOTO 251

252 L=L+1

251 IF (L.EQ.0) THEN
DF4=FRO(1) %2
ELSE
DP4=PRO(L+1)-FRO(L-1)
ENDIF

IF (L.LT.2) THEN

EL.SE
DP1=PRO(L) ~FRO(L-1)
DF2=FRO(L-1)-FPRU(L-2)
bP3E=FRO (L) ~FRO (L.-2)
ENDIF
C Calcul F1 et somme(Fi)
FIF(L)Y =-FLM((L)-FLG (L) ~FVI () ~-FTI (L)

IF (L.NE.O) FIPUD=FIF()+FLM(L-1) +FLBL-1D)+FVI(L-D)+FTI(L-1)

IF (L.EQ.Q) FIF(L)=FIF(L)+FIF

FIF(L)=FIF (L)~ (RHO(TEM(L) ) K CTHE (L) ~THI (L) ) +RHS (TEM (L) ) x (H50
~ (FSF (L) , TEM(L) )X (FOB (F) = THF (L) ) ~HSO (FST (L) , TEM(L) ) Xk (FOB(I) -

~ THE(L)Y) ) Y XDF4/2/DTC
SFI=SFI+ABS(FIF (L))
IF (L.EQ.O) 60TO 255
C Calcul dFi1/dpsii-—1

DFM(L)=TX2.1642E-Z%DVACTEM (L~ 1)) XRHS {TEM(L—1) ) ¥HS50 (FSF(L—1) ,

~ TEM(L-1)) Z(TEM(L-1)+273.14) /DEL

DEM L) =DFM{L) X C(FSF (L) —PSF(L--1) ) K (CTHF (1) —=R) /C/PSF(L—-1) -

~ DL1AGYE-TR (F-THF (L—1)) /«TEML-1) +275, 16) ) +F=THF (L-1))

DEML)=DFM (L) —EIML—1) X (DH2XEX (FSF (L) -FSF(L~1)) /DFZ/C/FSF(L-1)

~ =1) /DF1+GRAXEXLAT (L~-1) /C/FSF (L -1)

DEM (L) =DFM L) ~G¥THDVACTEM (L~ 1)) ¥HSO (FSF (L-1) ( TEM(L-1) ) XDRT(TEM
=1 X (TEMAL) - TEMW.~1) ) /DF L& C(B~THF (L.—1)) /C/FSF (L~1)+2. 1649

E-TK(F-THF(L-1) )}/ (TEM(L-1)+T/Z,16))

C Caltcul dFi1/dpsiz
285 DF I (L) =~ (RHS (TEM(L) ) $HSO (FSF (L) , TEM L) ) ¥ (2. 1649L~7% (FOR(1) ~THF (
~ L))/ ATEML) #2750 16) = (THE (L) ~TER L) /TEC () ZFSF (L) ) +RHO (TEM (L))
~ K (THF (L) --TEB (D)) ZHEC (1Y /FSF (L) ) xDE4 /2 /DTC
DF1 =D TUH+BET (L) XVOR (D) 2 DVALCTEM (L) ) XHSO (FSF (L)  TEM (L) ) XDR [ (
~ FEM O Y R CTEM AL+ - FEMCL ) ) / (HROCL 4 1) -FROMW)) ) X ((TEB (D) =THFE (L)) /
~ TECC(I) /PSF (L)Y + 2, 1649 ~Sh (FOB (1) — 1 HIF (L) ) Z (TEM(L) +272%.16))

IF (L.NE.0) THEN
DFI(L)=DF1 (L) +Tx]. 1649
~ (L=1), TEM(L-1)) /DF1X (THF (L.—-1)-F) / (TEM(L ~1) +273.16)

DFI (L) =DFI (L)~ IM(L-1)/DF1X (DF1/DF Z8E X (PSF (L) ~PSF (L-1)) /C/FSF

~ (LYy+1)

OVACTEM (L -4) ) XRHS (TEM(LL—1) ) #HSU (FSF

9¢sC



ENDIF

IF ((CAL.EW.3).AND. (L.EU.NTR)) 6GOTO 256 7
DF I (L)=DF ! (L) -GRAKTEE (1) %Al (L) /TEC (1) /PSP (L)

IF ((UAL.EG.2) . AND. (L.EQ.NTK)) GODTD 256&

UC= (FSF (L.+1) —FPSF (L) ) X C(THPF (L) - TEB (1)) /TEC (1) /FSF (L) -2, 1649E~ 4

~ FFOBCD) - ITHF W) Y/ CEEM UL #2750 16) ) +F0OB 1) = VHF (L)
DF L) =DF (L) =UCKD . [ H4YE -2XTOR (1) xDVA CTEM (1) ) ¥RHS (TEM (L) ) XHB0
~ (FSE L), TEMCL)Y) Z/ CTEMAL) #2730 16) / (FROWL 1) -FRO (1))
DEL W)Y =DFT () +E1M(L) / (FRO(L+1) -PRU (L) ) * (D1 /DFP48TEE (1) X (HGF
~ (L+1)=FGH (L)) 7 FEC(T) /HGF (L)Y —1)
256 IF (L EW.) DFL (L) =DF 1 (L) ~EVFRHSO (FSF (Q) , TEM(O) ) X2, 1 649157 (1~
~ HAT) Z (TEM Q) +277% . 1h)

IF (L.EQ.NTR) GOTD 300
C Calcul dFi1/dpsii+1
DFP (L) =KTM (L) /Z(FROWL+1)~FROL) ) ¥ ((FRO(L+1)~FRO(L) ) /DFAXTEE (1) %
~ (FPSF(L.+1) ~FPSFL) ) ZTEC (L) /FSEF (L+1) +1)
DFF (L) =DFF (L) ~TUR (1) sDVA (TEM (L) ) ¥*RHS (TEM (L) ) ¥2. 1649 SxHSU (FSF
~ (L), TEM (L) YR (THF (L) =FOB (L) ) / (TEM (L)Y +27 2. 16) / (FRO(L+1) ~FRO (L))
IF (L.E@.0) 60OTO 252
B=TEB(I)
C=TEC (I}
E=TEE (1)
T=TOR(I)
F=POE(I)
G=RET(I)
ZOO0 CONT INUE
290 CONT INUE
280 CONT INUE
DFM (D) =0
DFF (NTR) =0

Test convergence et resolution systeme

oo0on

Test convergence
IF (SFI.LE.FMA) GOTO 314
IF (NIT.EQ.NMA) THEN
PRINT ¥,’Fb convergence SFI=>,SF1
IF (SF1.GE. (10%FMA) ) GOTO 929Y
GOTO 315
ENDIF
C Resolution systeme
DO ZO5 L=1,NlR+1
TC (L) =DFM(L~-1)
TO(L)=DFI(L-1)
TE (L) =DFF(L-1)
TeR(L)=—FIF(L-1)
CONT INUE
CALL SGTSL(NTR+1.TC.T1D,TE,TE, INFD)
IF (INFO.NE.O) FRINT¥, Fb matrice eau’
L=0
DO F10 I=1,NOB
FE=FSTH(TES (1), TEACD) , TEB(I) , TEC (L) , TES (1))
09 J=1,NSE(])
DO 308 K=1,DSB(I,J)
L=L+1
FSF(L)=FSF (L) +TB(L+1)
IF (FSF(L).BT.FE) FSF(L)=(FSF()~TRB(L+1)+FE) /2
308 CONT INUE
309 CONT INUE
310 CONT INUE
FE=FSTH(TES (1) ,TEA(1) ,TEB(1) ,TEC (1), TES (1))
FSP () =FSF (0) +TB (1)
IF (FSF(O).GT.FE) PSF(Q)=(FSF(0)~TR(1)+FE) /2
GUTO 210
C Convergence 0.k
XS CONT INUE

A
<
(L]

e

C CALUWLL {JU(UP{& 8

Nb F - () - TER) RNEAQECTES (L) TR GO ) RNES) /7 CIE (1) -TER)
Flo - ~RDTPORENGESEVERHGUESH (O) 1 EMO))) Z7ALZVTEMOO) ), CL-HAL)
FVOCRDURENES KL VERHAR KA 2 (L HAT)

Ft U= ~HDOXENEF KEVE RSO O 0) (TEMOY) /AL O CTIEM(O) ) /7 (1--HAT)
FYO=DU* ENEF X VP XHAFRRALD 7 (F -HAL)

ons

Calcul A,y ,CryDi pour et 18f)

L=l
T=TOR (1)
Feep QRO
D{1 W80 T=1,NOR
DO 290 J=1 NSE(D)
DY 400 £=1,DSB(I,J)
IF L.eQo0) 60TH 420
4.1 L=L+1
420 It (L.EQ.O) THEN
DE1=FROC1)
DF2=DF1%2
ELGE
DF1:=PRO (L) -FRO(L-1)
DEF2=FROL+1) -FRO(L-1)
ENDIF
C Farametires 2H
15=2
Al=AL2(TEM (L))
AM=AL2(TEM(L-1))
AF=AL2 (TEM(L.+1))
RD=RDZ
RI=RIZ2(L)
AM=R1Z (NTR+1)
DL=DL2(TEM (L))
DE=DI.24TEM (.~ 1))
DV=DV2(TEM (L))
D=DV2CTEM(L-1) )
(S o
F\=V2
C Calcul A
410 1F (L.EQ.O) THEN
A=
£i .Sk
AA=TX (THF (L—-1) 3 DFRRHOCTEM (L-1) ) + (B~ THE (L-1) ) XDUXHS0 (FSF (L-1) ,
TEMO_ 1) kKRHE OVEML-1) ) /AM) /DELHFLM(L-1) +FLG (L= 1)+ (FVI (L.—1) +
~ FTI(L~1/)/AMARD
ENDIF
C Calcul k1
BR=~FLML) -FLGL)=(FYT Q) +FTIwL) ) 7AVSRD - (RHO(TEM QL) 2 2 THE (L) +

~ HHS CTEM LY 3 4 (FOB (1) = THE (L) ) AHSO sk (L) TEMOL ) ) 768 1) ¥xDF2/2/DTC
TE G, 0) BE=RE-TACTHRE (L-1) ADE3ARHOCTEM L =1+ (F-THF (L.—1) ) xDUx
HOUO (FSF (L~ 002 o TEMAL-1) ) ¥RHS (TEML-1)) /A1) /DFL

fF (L EWU.O) Be=REHFL
{F ((CAL.EG. 1) JOR.(LLNEUNTR) Y BE=BBE-TOR (1) X {THF (L) xDI_XRHO(TEM (
~ U+ (PR ) = THE (L) ) XDVERHSO (FSF (L), TEM (L) ) XRHS ((EM L) ) /A1) /7 (FRO
~ (Lot by RO (L))
U Calcui Ca
IF (LLEG.NTR)Y  FHEN

[ )
El Sk
CE=TOR CL) ¥ (THFE GO ADLXRHO CTERCL) Y+ (OB CL) - THF (L) ) XDV
~ HYBO (FSE (L)  TEM ) Y XRHS CTEMAL ) ) 7AF) /7 (FROL+1) —FRU (L))
ENDIF

C Calcut D
DD=R1 ¥ (KHO CTEMAL) ) XTHI (L) +RHSCTEM L) ) ¥ (FOBCD) -THI (L) ) ¥

LST



~ HSUHS T (L), TEM(L))) /ALY 8PP/ /7DTL

IF (L.EQ.0) DD=DD+FV 9
IF ((L.EG.NTR) .AND. (CAL.EU. 1)) DD=DDeRMEITUR CD) ¥ CTHE (L) KDL ¥

~ KHD CTEM (L) )+ (POB (1) = THR (L) ) SDVEHSU G°SE G ), TEM (L) ) gk (TEM L))

he /AF) /7 (FROL #1) ~FRD (1))

1P O4%.e0.2) THEN

BEI(L)
Ce2 MW
DD (L) =Dh

C Parametres 180

400
390
80
c

C K
C__

38%

18=18
AL=ALO (TEM (L))
AM=ALOCTEML -1))
AF=ALO(TEM(L+1))
<D=RDO
10
RM=RIO(NTR+1)
DL=DLO(TEM(L))
Dt.=DI_O(TEM(L-1))
DV=DVO(TEM(L))
DU=DVO (TEM(L~-1))
FL=FLO
FV=FVvO
GOTO 410
EL.SE
AAD (L) =AA
BBO (L) =EE
CCo(Ly=CC
DDO (L) =DD
END1F
IF (..EQ.0) GOTO 421
T=TOR(I)
P=POR(I)
CONT INUE
CONT INUE
CONT INUE

esolution systemes

DO 3827 L=1 ,NTRK+1

TCL) =AAZ(L-1)

TDW )Y =Bu2(L-1)

TE (L) =CC2 (-1

TR =-—-DDH2(L~-1)
CUNTT INUE
CAILL SOTSL (NTR+1,TC,Th,TE, B, INFO)
IF CINFO.NE. ) FRINTX, "Fb matrice 2H7
DU 284 L=1,N(R+1

TLAL=RAD L —1)

D(L)=BRO(L-—-1)

TE (L) =CCO(L.--1)

(HE( ) =-DDA(L-1)
CONT [NUOE
CALL SGTSL(NTR+1,TC, TD,.TE, THE, INFO)
Tt (INFOLNE.G) FRINTXx, *Fh matrice 1807
DO EHE L=0,NTK

RID(L»=TH(L+1)

RIOW)=TBR(L+1)
CONT INUE

2460
x50
340

(od

10
=1,NOb
J=1 NSk (1)
=1, D& L D)

L=(+1
BIF=HIFP+ (RHO (TEM ) ) 4 T1HE (L) +RHS CLEM L) ) » (FOBC () —THF (L) ) $H50D
~ (FSF L), TEML)) P2 (FRO L 1) ~-FROCL-1) ) /2
“2=HIE+ (RHD (TEM ) ) X THE (L) +RHS CTEM (L) ) X (FOBCT) ~THE (L) ) #HSU (1
~ SE U VTEMUD))) /AL CTEM O ) RRIZ (L) ¥ (FRO (LA 1) —PROL1) ) 72
BIFOG=BIFO+ (RHOC(TEM L) ) ¥ THF (L) +RHS(TEM L ) ) * (FOR (L) - VHE (L) ) #HS0 (1
~ SF L) g TEMOL) Y ZALOCTEM L) ) ) ¥ K10 (L) ¥ (FRO(L+1) -FRO(L-1)) /2
CONTINUE
CONT INUE
CONT INUE

BIF=BIP+ (RHOD CTEM(Q) ) XTHF () +RHS (TEM(O) ) X (FOB (1) —-THP (0) ) H50
~OCHSFO) JTEM(OY )Y ) ¥PRO (1)

BTF2=RBIF2+ (RHD CTEM(0) ) XTHF (O) +RHS CTEM <0) ) X (FOB (1) —THF (0) ) ¥HS0 (F
~OSF (), TEMOOY) ZAL2 CTEM(O) ) ) xRIZ(O) SFRLICT)

BIFO=HIFO+ (RHO (TEM(0Q) ) K THF () +KRHS (1L.M(O) ) %X (FOB (1) = THF (0) ) ¥HSA (F
~OSP(O) , TEM@O) ) /ALO(TEM () ) XK 1D (Q) XxPRU (1)

DEI=HIF-EBIL

DHIZ2=HIF2-RIL2Z

DEIQ=BIFO~-EKILO

BlL=RIF

BILI=BIF2

EB1LO=RIFO

C Calcul fev, fbp, flux cumules et erreurs

EJF=EJF+FJP¥DTC
HIF=FLM(NTR) +FLG (NTR) +FV1 (NTRK)
GIF=GJIF+HIFXDTC
DEF=Q
1F (DBI.NE.Q) DEF=(FJF-HJE-DHI/DTC) 7 (DBI/DTC) X100
FIP2=FL2XRIZ (D) +FVL
FIFO=FLOXRIQ () +£V0
IF (CAL.NE.1) [HEN
HJIF2=0
HIF D=1
EL.SE
HIF2=FOB (NOB) ~THF ' NTH) ) ¥ DV (TEMINTR) ) XHSO (RSP (NTR) , TEM (NTR) ) ¥RHS
~ (TEM(NTR) )X (FIZ(INTR+1) /A D CTEMMIER+#1) ' -RIZANTH) ZALZ(TEM(NITK) ) )
HUF2=TOR (NOB) » (4JEZHTHE (INTE)Y ADL 2CTEMON ) ) sRHOCTEM(NTR) ) X (K12
~ (NTR+ 1) = I2(NTR)) Y 7 (RO WNT R |2 =FRUONTRY
HIFD:= {(FOB (NOE) = THF (NTR) DA DVO CTEM ONTR) Y #HUQ RS (NTR) ( TEMI(NTE) ) $RHS
(TEMINTF) D) X (RIDNTRA 1) /7810 CHEM (NTR+ 1) 2 -RID(NIR) ZALOCTEMNTR) ) )
HJIFQ=TOR (NOIM) $ tHIFO+ THF «NMTR ¥DLO TEM (NI ) 2RHO(TEM(NTR) ) 2 (K10
O (NTR+1)-RIODNTRY ) ) 7 (BEBOMER 10 - FROINTR) )
END1F
HIF2=RI2ONTERY X (b LMINTR) P LU OMTR) +RDCXEV ) (NTRY ZAL2(TEMINTR)Y ) ) ~HJt2
HIFO=RIOINTR) 3 (FLMNTR)Y +FL GONTR) +RDOSF VI (INTR) ZALO CTEM (NI R) ) ) —HIE0
DEF =0
DEFoL=0
IF (DEICONE.O) DU 2= (P2 iddbe -pE L /00 - (DBELZ/7DTC) % Loo
IF (DBTO.NE. O DEFO=(FoPOQ- 451D -DBI0/7DTC) 7 (DBLU/DIE) X100

~

C Tests pas de temps

C -

Dr=nIcC

TE=TEF+DT

IF ((ABSDBD) GT.DEF)) CAND. (D I/ L GRE. DMLYy DTC=DIC/Z

IF  ((ABS (DBI) . LT. DB . ANDL (L1 CADML) L LE. DMA) L AND. (TF. GE. 10000) )
~ DTC=DTL+DMI

8ST



C Incrementation temps
(‘ g S
Ter=I1tt-+DTC
FRINT 479, TF,DT,NIT,SFI,HSQ(PSF (1), TEM (1))
479 FORMAL (7 dkb=’ ,F10.0,°  DTC=" ,F8.0,> NIT=",13,"
ML hil=" F.59)
DU a0 L =0 NTR
ST L) =HOLE )
THT Gov=THE (L)
4 L0 CUNT INUE
C
C Sorties

OF 1= ,(10.4

IF ({(TF.GE.DSV) .0OR. (TP.GE.TFI) ) THEN
DHV=DsSV++ SR
CALL SORK(TF,DT,BIL,FJF,EJP,HJF,(JF,DEF,DEFZ, DHD)
ENDI1F
IF ((IP.GE.TSF(NDC)) .OR. (TP.GE.TFI)) THEN
LALL SORO(TP,FROL,PSP,THF,RIZ,RI0,NTR)
CALL. SORKR(T1F#,DT,BIL,FJP,EJF,HJF,BJIF,DEF,DEFZ, DEFQ)
NDC=NDC+1
ENDIF
IF (TP.GE.&LES) FSR=432000
c
C Test fin calcul

IF (TF.LT.TFI) GATO 190

Fonctions sous—programmes

Cc
Cc
C ===ssaxccoss s TR R RS S SRS SRS SES SR RS TE moommmm R O Y T ey L
Cc
C
c

psi (theta)
REAL FUNCTION PSTH(TH,A,B,C,TS)
REAL A,E,C,TS,TH
IF (TH.GE.TS) THEN
FSTH=AX (TS-E) xxC
EL SE
FSTH=AX (TH-B) xxC
ENDIF
RETURN
END
C theta(psi)
REAL FUNCTION THFS(FS,A.B,C,TS)
REAL FS,AB,C,TS,FE
FPE=AX (TS-F) xxC
IF (FS.GE.FE) THEN
THES=TS
ElL.SE
THPS=E+ (FE/A) %X (1/C)
ENDIF
RE TURN
END
C k(psi)
REAL FUNCTION EAPS(FS.A,B,C.D,E.TS)
REAL. FS,A,B,C,D,E,15,FE
E=AX(TS—-B) ¥ x(C
(FS.BE.FE)Y THEN
EAS=DK (TS-B) KXE
EL.SE
EAFS=DX (FS/A) $¥ (E/C)
ENDIF
RETURN
END

11

c
C Trartement fichiers de sorties 12
[ —mmrm e m s e m e e

C Sorties regulieres
SUBROUTINE SURKCTH (DT BIL (FIb LJF A 0JF Dk, DEFD, DEFO)
KRk TRDT HIL  FJdb B HOF (bdE (DEF , DEFS L DEFO
WRITE (192,100) TR DI,BILFJIF L JEHI, 0dE, DEF
100 FORMAT (1X,FQ. 0, 1X toH. 0, 201X F/7.2, 11X 10.4),1X
END
C Sorties occasironnel les
SUBRUUT INE SORO (TFFRO,FUSF, THR (RLS RTOLNTR)
REAL. TP, FROCO: 50) (DEZ2,DED, PEV, 1INV, FEL , INL
INTEGER NTR,L
DOUKLE PRECISION FSF(Q:S0) , THF (0:50) (KIZ(0:50) (R10(0O:S0)
CALL PENTE(RIZ, RIONTR,FEV, TNV, RVAFEL , INL, RLI)
WRITE (20, 100) TF
DO 10 L=0,NTR
DE2=(RIZ2(L)/1.95576E~4-1) x1000)
DEO=(R10(L) /1.9934F-Z—1) %1000
WRITE (20,200) FRO(L),THF (L) ,DEC,DED,FSF (L)
10 CUNTINUE
WRIE (20,210) PEV, INV,RVA,FEL.INL,RL]
103 FORMAT (11X, " T=" [FQ.0)
200 FORMAT(2(IX.F7.4) , 201X, FB.7),1X,G10.4)
210 FORMAT (1X,5F, "DROITE vap:daH=",F&6.2,°d180Q7 ,F7.2," r=’,F&.3,
~oT 11Q:d2H=" ,Fb. 2,7 d180Q7 F7.2,7 r=",F&.3)

RETURN

END
(o
C Calcul des pentes 2H-180
C __________________________

SUBRAUTINE FENTE(RIZ.RIOLNTR,FEV, INV,RVA,FEL, INL,RLI)
INTEGER NTR L.l 2F2,2FU, 22V, ZIL
REAL DE2(0:S50) ,DEQQ:50) (FEV, INV,FEL(INL,FI2,PI0,X(S0),Y(50),RVA,
~ RIZI
DOUBLE FRECISION RIZ2(0:50) ,RKIO(0:SO)
€ Calcul profondeur pic
PL{2=-1ES
FIO=F[2
DO 10O L=0,NTR
DE2 (L) =(R1J (L) /1. 9576E~4—1) ¥ 1000
DEO(L)=(R10(L) /1.993Z4E~75—1) 1000
2 .6T.FI2) THEN

ENDIF
I+ (DEO(L).GT.FID) THEN
FIO-=DEO (L)
ZF0=L.
ENDIF
10 CONT INUE
TH (ZIF2.LE.ZFO) THEN
FAAVEY A s
27t =7F0
EL bE
2ZV=7F0
22L=2F2
END Tt
C Calcul pente vapeuwr
FEV-=0
INV=0)
IF (ZIV.EQ.0) GO 40
DO 20 L=0,27V
X (L+1)=DEO(L)
YL+1)=DE2(L)
20 CONT INUE

65T



CALL MINIGRAD (X,Y, Z{V+1,FPEV, INV, RVA)
40 CONT INUE 13
C Calcul pente liquide
DO 30 L=22L,NIR
Le=L-221 +1
XU 1) =Detd )
Y (LL)=DET (L)

O CONT INLE
ALl MINIGRAD (X, Y, LL FEL, ENE (RE D)
RETURN
END

[»

C Regression methode

SUBROUTINE MINLGRAD (X, Y NLF, 1. RK)
REAL. X (50) ,Y(SO0) ,F,I,8X,8Y,8XY,8X.',5Y2,CX, CY,UXYALF K
INTEGER N, L
EX=0
SY=0
SXY=0
SX2=0
SYZ=0
DO 10 L=1 /N

SX=GX+X (L)
SY=SY+Y (L)
SXY=GXY+X (L) *Y (L)
SX2=GX2+X (L) kX (L)
SYZ=CY2+Y (L) XY (L)

10 CONTINUE
CX=5X2-5X*¥SX/N
CXY=2%(SXX5Y/N-SXY)

CY=SY2Z-SY*¥SY/N
IF ((CXY.E@.0),OR. (CX¥CY.LE.O)) THEN
F=0
1=0
R=Q
RETURN
ENDIF
ALP=28(EY-CX) 7/LXY
P=(—ALF+ (ALFXCX~-CXY) /JAHS (ALFXCX-CXY) ¥SURT (ALFXxALF+4)) /2
I=(SY-F%SX) /N
R=-CXY/SORT(CXXCY) /2

RETURN

END
c
C Simulation Ta, ha et Tsol
C =~ e e e

SUBROUTINE SIMUL(TEF,TIN,DTC,FRO,HAT, iIAT, TEM,NTR)

INTEGER NTR,L,I

REAL FRO(OD:S0) JHAT, T(79%) ,Z(5) (HA(/S) ,TA(75) ,TS(5,79) . TSOE) ( HEF,
~ TIN,DIC

DOUBLE FRECISION TEM(O:30) , TAT

SAVE T,HALTA, TS, Z

C Interpolation temporelle
IF (ABRS(TEF-TIN) .GE.1E-Z) 6OTO 1

ZI¢(1)=.0%
(2 7
I(3)=.17
Z(4) 37

I(5)=.9
OFEN (21,STATUS="ULD" (F [LE="COLSIMUL. DAT ', FORM="FORMATTED™)
DO 10 L=1,7%
READ (21,1000, T(L) HAL) ,TA(L) . TS(1,L),TS(2,0L),TS(3,10,TS(4,L),
~TS(S, L)
100 FORMAT (Fé&.0, 7F5.0)
T W) =T (L) XIZ600

HA (L) =HA (L ) 71000
TAW)I=TAW ) /10 14
DO % [=1,%

FSCE ) =181, 0L) 710

5 CONT INUE
10 CONI INUE
CLOSE (21)

1 DU 20 L=,/

I=L-1

(F CTEP+DIC) L 1. TWU)) 6GATO 30
20 CONT INUE :
30 HAT=HA (1) + (TEE+DTE=TCI) YK (HA L+ 1) —HA(T) ) /(T (1+1)~1 (1))

TAT=TA(I + (TLF+DTC-T (M I (TA(I+ D) -TA(I) ) /(T (1+1)~T (1))
DO 40 L=1,%
TSSO =TSL, D)+ (TEF+DTC-T (D)) X (TSAL, I+1)-TS(L, D) /(T (I+1)-TL))
40 CONT [NUE
C lnterpolation spatiale
DO SO L=0,NTR
IF (FRO(LYLLLT.Z(2)) TEM(L)=TSO(1)+(TSO(2)~-TSO<(1) )/
~ (2 (2)=Z (1)) X (PROWUI~2(1))
1F ((FROCL) LT, Z(2)).AND. (FRD(L) .GE.Z(2))) TEMLL) =TS0 +
~ (TSSO (X)) =TSO(2)) /(2 () =2 (2 (FROU) -2 (2))
IF ((FROCW).LT.Z(4)).AND. (FROM) .GE. Z(3))) TEML)=TSO(Z) +
~ (1S0(4)-TSO(E)) /(2 (4)~-Z (2 ) x (FRO(L)-Z (Z))
IF (PROC(L).GE.Z(4)) TEML)=TSO(4)+(TSO(S)~TSO(4))/

~ (Z(S)—Z (@) ) ¥ (FRO(LL) =2 (4))
S0 CONTINUE

RETURN

END
C
C Resolution matrice tridiagonale
C _________________________________

SUBROUTINE SGTSL(MN,C,.D,E,.B, INFO)
C Subraoutine "LINPACH Jack DUNGARKA, aout 1978, Argonne nat. lab.
INTEBGER N, INFO,E,FEB,EF1,NM1,NM2
REAL C(1),D(1),E(1),B(1),T
INFO=0
Ccny=p1)
NM1 =iN-1
IF (NM1.1.T.1) GOTQ 40
D(1)=E(1)
E(1)=0.0E0
E(N)=0,0ED
DO D k=1, NML
EF1=h+1
IF (ARS(C(EFL1) ) .LT.ABS(C(E) ) GO0 L
T=C(EF1)
CoREF 1) =0 (k)
C ) =1
T=D(EF1)
D(EF1) =D (k)
D(ED)=T
T=E (EF1)
E (k#1)=E(F.)
E(t) =1
I=B(F1)
E(HFLY =R ()
v =i
10 CONT [NUE
IF (C(E) WNELOLOED) GO 20
1NF O=¢
60TA 1o
N CUNT 1 NUE
{=-CF1) 7€ ()
CHFL) =D FE)+TXD (4
D(F1Y=E(rF1)+TRE(F)

092



E (KF1)=0. QEO
B(LFP1)=H(KF1)+TRE(K) 15
30 CONT INUE
a0 CONT INUE
IF (C(N) .NE, 0. 0EDQ) GOTQ 50
INFO=N
GOTO 90
S0 CONT INUE
NM2=N-2
B(N) =B (N) /C (N)
IF (N.EQ.1) 6QTO 80
BNM1)=H (NM1) /C (NM1)~D (NM1) /C (NM1) ¥B (N)
IF (NM2.LT.1) 6OTO 70
DO 60 EB=1,NM2
F=NM2 - B+ 1
B () =B () /C(K) ~D(K) /C (k) K (K+1) —E (1) /C () kB (k+2)
&0 CONT INUE

70 CONT INUE
80 CONT INUE
0 CONTINUE
100 CONT INUE
RETURN
END
Cms==xx== === T LT 1 T T ¥ [ T T T ey

19
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ANNEXE 2.1: Résultats de |'expérimentation sur colonnes

= Ho ca oas das das p totale das
% MILVILLE calcul ée ajustem.
0.01 0.5672 1.1744
[ s 0.5598 1.1946
0,05 1.45 0.548% 1.2252
0. 058 0.6460 L3201 1.2348 0,.5452 1.2343
0. 06 2.714 0.5417 1.2438
0. 08 0.9262 1.2856
0.1 2.713 0.5091 1.3718
0.125 0,487 1.3922
0.15 1.56 0.4661 1.4511
Q. 165 0. 1289 1.6491 1.4765 0.4544 1.4838
0.17 Q. 9980 1.63794 1.4757 0.4507 1.4%41
0.2 2.723 0. 8727 1.5458
0.24 Q. 1446° 1.8S0¢ 1.5788& 00,4217 1.5787
0.25 1.62 0.4216 1.5784
27 0,.8268B 1.5657
0. 0.4474 1.5115
0.2 Q. 1686 1.727% 1.4261 00,4591 1.4807
0.79 1.64 0.4580 1.48%6
0.35 00,1710 1.7922 1.48S8 0.4580Q 1.48%6
Q.37 0.1681 1.787% 1.48B7Z 0.45773 1.4888
0.4 0.1780 1.8066 1.4851 2.747 0.4567 1.49326
Q.42 0,1729 1.B8748 1.5176 Q4547 1.4969
0,44 0.1717 1.8182 1.5067 0.4572 1.5001
0.45 1.37 0.4524 1.5017
0.E 0.448B6 1.5098
0.54 0.1715 1.879%5 1.5572 0.4455 1.5162
0.55 1.51 0.4447 1.5179
0.56 0.1724 1,B8650 1.547%5 0.4479 1.519%
0.59% 0. 1699 1.880& 1.561¢ 0.4412 1.5252
0.6 2.729 0.4408 1.5260
0.65 1.52 0,457 1.524¢
0.655 0.1882 1.7887 1.4521 0.4248 1.5748
Q.65 0, 1800 1.9%Z81 1.889% 1.5417%
G.73 0.176% 1.8Z219 1.5089 0.4264 1.5470
0.75 1.54 0,424% 1.5502
0.76 0.178% 1.8982 1.5594 G,.4271 1.5818
0.8 2.68 0.4186 1.558%
0.84 0.1766 1.9714 1.5%04 0.417% 1.5647
©.8S 1.591 0.416% 1.5664
0.885 0.1693 1.8667 1.5506 ©.415 1.5720
Q.94 Gy 1320 1.8171 1.57%82 0.4139 1.5809
0.95 1.852 0.4136 1.582%
1 2.7095 0.4120 1.5906
1.05 1.55
1,15 1.88
1025 1.61
1. 35 1.7
1.4 Z.706
- 2.95:
R ] 2.69%

Densités et porosités pour le sol de la station B, Barogo

eau d aiimentation eau de drainage
$i8%. S2% &18%. I praAN
1 -7.12 —-4§. I A —-6.46 ~44,90
z =707 —48, 50 E -6.45 ~44,50
= =-7.08 -48. 42 c -6.40 —-45, 30
I} 6.7 =44, 60
E -o. 40 -45.,70
F -6,42 -45, 00

Composition isotopique de I'eau d'alimentation et de drainage
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Ga=Jul
QF=Jul
10-Jul
11-Jul
15~Jul
19-Jui
24-Jul
T0-Jul
02-Acd
Ve-AQu
a7 -Aou

=77
~69
~68
-a7

~ 00D NL UN~-O

—-—

D5-0ct
8-0ct
11-Oct
15-0ct
16-Oct

163

14-Jan

14-mMa

252

257

A

21.32

24.1&

24.14

24.14 2

24.12

23.1

24.1

masse colonnes. kg
c

23.22

25.56

25.54
25,54
25.5

25.48
25. 46
25.44

25.42
25.4

25.38

23.12

25. 66
25.64

25.62
25.38

23.%6

25.5s

25.5
25.48
25.48
29,44
25.42

25.4
25.38

25.36
25.34

25.32

25.3

25.23
25.22
25.21
25.18
23.16

25.14
25.14

25.12

2%5.06 2

24.98

D

23.352

25.9
25.8

25.76
23.7

25.68

25,66

23,64
23.6
25.6

2%.56

25.56

25.54
29.95

23.48
25.46

25.44

25.42

25.38
25.3%6
25.36
25.24
25.32
25.28

25.28
25.26

25.04

5.902

24.98
24.98
24,96
24.94

24,92
24.92

25.72

25.7

25.68
23.66

25.64

25.64

25,6
25.58
25.98
25,54
5.52
23.52
25.40

25.46
25.44

25.3%8
25.34
25.34

25.32
25.3

25.26
25.26

25.26

25.22

25.18

25.08
25.06
25.04
28.04

25.04
28,02

235.02

24.98

24.98
24.98

24.98

24.94

24.88

ha %

45.1
43.2
45.4
44.9
44.7
44.8

45

a3
45.3
45.1

44.8
43
45

44,7

43.6

42.8

42.7

42.7

4T.1

4.8

43,
44

44.3

44.6

44.46

44.5

45.9

45,9
as.6
5.4
45,2
45,7
46.5
47.9
47.%
46,1

a6
45.9
46.3
46.3
47.9

a7
47,1
47.3
46.5

44.9
45.5
43.3
44.5

44,2
45,1
45.7
a%5.6
45.8

45,3
45.5
45.4
44,6
aT.9

43
44.9
44,2
44.3
44,2
45.8

47.3
47

44,8

44,2
30.1
49.89
45.7
45.7
45.1
43.9
4.7
44,1

a3z

43

42.2

42
40.1
37.2
33.8
37.4
39.8

39.8

atmosohere
Ta °C 4&18%.

-14,.68
-15.64
19.8
20.2 -15.01
20.2
20 ~14,464
20 -~14.486
19
18.9
19 -14.45
19 -14.34

19.2 ~14.37

19.2
19.2 -12.12
19.2 -14.06
19
18.9 —-14.04
18.2
18.4 ~15.06
18. 6
19
18.8
18.6 -15.91
18.4 -14.96
17.6
17. 46
17.4
17.4
18

18
18.6
18.7
18.4
18.4
18.8 -14.51
19.4
19.6
19.8
19.4 -13.92
19.2 -14.66
19.2 -14.43
19

19.1

18
~16.15

18.8

18.6
18.2 -14.94

18.8
17.8 -14.89

17.9
17.8
17,5
17.1
17.4
17.95

16.8
16.9
16.3
16.8
14.8
16.5
17.6
17.8
18.6
18.9
17.6
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= température cans le sol *C - potentiel matriciel J.xg-1

§2%.

-10&.3
-109.¢6
-112
-102.3
-99.9
-103.3

-103. 46
-107.8
=100.6

-684.7
-106.3
~104.4

-108.9

=110
-107.1

~-99.2

-108.8
-102.4
-107.7

-103.9

-112.2

-100. 1

-100.8

3em

20.1
19.9
19.4
19.4

19
17.6
17.8
17.9
18.1
18.1

18.1
18.3
18.2
18.2
18
17.4
17.3
17.7
18.1
17.9
17.8
7.7
16.9
16.9
16,7
16.3
17.1

17.8
17.7
17.8
17.7

18
18.8
19.1
18.95
18. 6
18.4
18.2
18.1
18.1
18.2
18.2

17. 4
17.2

13
16.7
17.3
17.7
19.4
18.8
17.3

7em

20.2
19.7
19.7
19.7
19.4

18

18
18.2
18.3
18.4

18.4

.18.6

18.5
18.5
18.3
17.6
17.8

18
18.4
168.2
18.1

18
17.1
17.1

17
16.8
17.3

17.8

18.1
i8

18.2

19
19.2
19.2
18.9
18.7
18.6
18.4
18.4
18.3
18.9%5

23,1

z2.8

15.1
16.7
17.4
17.7
18.95
18.8
17.3

17cm

20
19.9
19.9
19.9
19.6
18.2
18.2
18.3
168.5
18.5

18. 4
18.8
18.7
18.7
18. 6
17.8
18.1
18.2
18.6
18.4
18.3
18.2
17.3
17.3
17.2
16.5
17.4

17.9
18.2
18.3
18.2

18,2

19.5
19.4
19.2
18.9
18.8
18.6
18.5
18.7
18.7

21

21.2
20.9
20.6
19.6
19.5
19.3
19.1

18.3
18.1

18.1
17.3
18.86

18.9

19
18.5
18.7
17.8

18.7
18.3
18.2
18.8
18.3

17.7
17.7
17.4

17.2

17.4
17.2

15.2
16.7
17.3
17.&
18.4
18.7
17.2

I7cm

18.7

18.4

21.2
20.9
20.7
19.46
19.6
19.9
19.2
18.5
18.2

18.2
17.4
18.5

19
19
18.6
18.8
17.6

18.7
18.4
18.3
18.7
18.3

17.8
17.7
17.4

17.2

17.4

17.2

15.3
16.7
17.2
17.6
18.3
18.7
17.2

Focm

19.4
19.6
19.7
19.7
19.5
18.4
18.4
168.5
168.7
18.7

18.7
18.9
18.8
18.8
18.7
18.1
18.3
18.4
18.7
18.7
18.5
18.4
17.6
17.5
17.95
17.2
17.6

18
18.3
18. 4
18.4

18.4
18.9
19.3
19.4
19.2
19.1

19
18.8
18.7
18.8
18.8

~N o

(388!
Rz

21.1

21.1
20.9
20.6
19.5
19. 6
19.4
19.2
18.5
18.2

18.2
17.4
18.5

18.9
18.9
18.6
18.8
17. 6

18,3
18.3
18.3
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10cm
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Mesures de la température, de I'humidité relative et de la compositiqn isotopigue de la
vapeur dans 'atmosphére ainsi que de la température et du potentiel matriciel dans le
sol au cours de I'expérimentation.
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coionre A, 11 Jours - cclionne B, 42 Jours
zm & §18%. ) 5187%. &2%.
(G005 -0.725 p <. 1498 z.88
VU185 1.4 G.179% 0.16
.aZ4 -30.4 0.019 G, 1782
> -42.8 .0 0.1414
-45.8 0. 048 Q. 1449
GL 66 -5, 0 0,07 00,1612
[ s ~-54.5 0,092 0. 1867
L. 0B4 -52.8 0.114 0. 2069 -51.3
[XPRAL =Y 0,126 0.2165
p.113 -58.7 .15 0,232 -7.4 -58.7
g.lZS = 0.18 0.2427 ~-7.45 i
0. 157 D.202 0 002865 -7,46 -56.9
g.17° 0.224 0.2497 -7.41
Q.;Ul 0. 246 0. 2592 =7.66 -57.8
Q.Z27 -637 -7.352 -54.2
=-7.77 -56.8
=-7.76 —54.06
-7.84 -59
-7.71 -568.4
—00.7 -7.58 -56.1
-7.68
~7.8%
-7.67
-7.85
-65.9 -7.8 -59
-7.41
-7.2
-7.5
-7.49
=-58.2 -7.41 -56.9
-7.09
~7.47
~7.26
-7
=7.23 -52.1
~7.05
-7.2
-6.67 -50.4
coionne C, 9% jours - colonne D. 162 Hours - colonne E, 2EI dours
zm © §18%. $2%. 2 m ] §18%. §2%. zm -] §18%. 8§2%.
0. 0025 0,0291 -2.52 . 008 Q. 0321 2.3 -41.6 Q. 0025 0.0266 ~-=
0, 0095 0.0501 -0,26 0,012 0.0389 -0.67 ~34.7 G, 0291
0.019 0,0587% -0.9Z -34 0.0218 0.0488 Q.36 -39.1 QL0426
0,031 00,0777 -2.05 0.0378 0.0598 -0.66 -39.% -35.9
0,047 -3.94 —-44.4 0.0455 Q.0759 -2. 23 -45.9 QL0723 -4, 4
UL 0SS -4.87 —-49 00,0575 0.09 -2.9 -48 0. 0B07 -40.7
0. 067 -5.49 0. 0695 0.0995 =-3.2 -48,.4 0. 0925
0.0679 -5.79 -5z 081% 0.106 -4.64 -54.8 0. 1033
Q.09 -6.44 -S4.1 0.0935 0.119 -5$.57 -54 0.1155 -46
0.i08 -5Z.2 0.1105 0.1558 -5.71 -56.32 0.1426 ~-4.G7 -49.1
w.13 ~5Z.4 0. 1325 0.1734 -6.G7 0.164 -5. 2% -S4.6
¢, 152 ~85.3 0.1545 0.1921 -6.58 -56.7 0.1814 ~-& -5&. 2
0.174 0, 1765 0.2076 -6.87 -58.7 0.1946 ~b6.27 -36.5
0.196 0.1985 0.2199 -6.96 -57.9 0.2297 6. 64 -55.7
0.218 0,2205 0.2274 -7.08 -59.4 0.2687 -6.9Z -96.2
0. 24 0.2425 0,22 -7.19 -56.7 0.Z2854 -7.07 60,2
0.262 -54.7 0.2329 =-7.326 0.29%4 -7.44 -58.2
0.289 . 2648 -7.51 -59.4 -7.48 -56.4
0.321 0.27738 -7.67 -6l.6 -7.49 -59.9
0.383 -35.5 0.2855 -7.59 -60.7 -7.58 -60,9
0. 385 0.2843% -7.5% -7.3
0,417 -7.65 ~-7.41
¢.449 -7.69 ~7.41
0.481 0.3012 -7.64 -7.61
0.517 -54.6 0.3119 -7.56 -87.9 -7.358 -36.5
0.5% 0.5525 0.Z088B -7.6 -7.54
0.892 0.85943% 0.304 -7.49 -7.59
0.634 0.6365 0.3129 -7.21 -7.51
0.676 0.678S 0, 3074 -7.44
0.718 -54.7 0.7205 0.3058 -56.9 -7.73:8
0.76 -7.24 0.7625 0.2869 -7.28
0,.BOZ -7.15 0.804%5 Q.3087 -7.27
¢.844 -7.08 0.8465 0.3081 -6.97
©.886 ~-7.28 0, 888% 0.21% =7.22
a.928 -7.19 -54 Q.9308 0.2988 -5& =-7.1 -56
GL97 -7.15 0.9725 0.2782 -7.24
1.012 ~7.15 1.014S Q,2261 -6.88
1.069 0.3048 -7.08 -S2.% 1,068 . 245 -6.84 -6.84

Composition isotopique et teneur en eau dans le sol pour les cinq colonnes.
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ANNEXE 3.1: Matériels et méthodes employés en milieu naturel

Introduction

Sur le site de Barogo, pour lequel on dispose du plus grand nombre de données, on a pu disposer du
matériel installé a I'occasion des campagnes "Milieux fissurés" et par MILVILLE (1990) (cf. 3.1.2.2.1).

La station B de Barogo, point privilégié de I'étude de la zone non saturée, comporte I'essentiel de
I'équipement spécifique a I'étude isotopique (figure A.8). |
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@ Fu1t pour sonde humidimétrigue t Zone des prélévements a
- la taraiére

grofondeur en métres
Figure A.8: Plan de la station expérimentale B a Barogo et équipement scientifique.

En complément de l'installation de MILVILLE (1990) comprenant trois ensembles tensiométriques,

2 puits pour sonde humidimétrique, un abri météorologique, deux pluviométres et 3 parcelles de
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ruissellement, on a ajouté un thermométre numérique associé a 10 thermocouples placés dans le sol
ainsi que 15 cellules poreuses de prélévement d'eau.

Les prélevements de sol a la tariére ainsi que le creusement de la fosse pour le prélévement des
colonnes (cf. 2.1.1.1) ont été réalisés a proximité de I'enclos contenant l'instrumentation.

Pour ce qui concerne les autres sites, on retiendra de ce chapitre la description du mode opératoire
pour les prélévements de sol a la tariére, le prélévement de vapeur atmosphérique et le prélévement
d'eau aux pompes villageoises.

Mesures

Le thermométre numérique installé a la station B est connect¢ a 10 sondes de pénétration
(thermocouples de type K) placées verticalement dans le sol aux profondeurs suivantes: 5, 10, 20, 30,
50, 100, 150, 200, 250 et 310 cm. Ces sondes sont montées sur des tubes PVC (diamétre 3 cm) peints
en blanc pour limiter I'échauffement radiatif.

L'étalonnage des sondes avant installation a donné une valeur moyenne de -0.6 °C dans la glace
fondante et +98.9 °C dans I'eau bouillante. Ce matériel est donné pour une gamme basse de -50 a +199
°C avec une précision de £0.5 °C a température ambiante.

Les mesures de température dans le sol et de la température atmosphérique (thermomeétre 4 Hg sous
abri) sont faites chaque jour a 7, 15 et 21 h T.U. ainsi que toutes les heures pendant 24 h une fois par
mois. Un villageois de Barogo, B. COMPAORE, a assuré ce suivi de juin 1988 a juin 1990.

En ce qui concemrme les autres mesures: REPIED

potentiel hydrique, humidité volumique, mesures

climatiques, suivi piézométrique, .. on se TUBE DE
VIDANGE
rapportera au travail de MILVILLE (1990).

Prélévements de pluies, vapeur et eaux

souterraines

Les pluies sont récoltées au pluviomeétre
normalisé (en matiére plastique) 4 la fin de
I'épisode pluvieux pour limiter toute évaporation.

La vapeur atmosphérique a été prélevée en
1989 grice a des ampoules en verre sous vide
ouvertes a l'altitude de 2 m au dessus du sol. On a

systématiquement rempli 2 ampoules a la fois ) N
Figure A9: Dispositif de préléevement de

pour obtenir le couple (8215,010). l'eau dans les piézometres.

Les prélévements d'eau souterraine se font de
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fagon directe en ce qui concerne les pompes manuelles villageoises au débit permanent. On risque par
contre de trouver dans les piézométres une eau stagnante a la composition isotopique altérée. Pour
éviter cela on a fait réaliser un trépied supportant un tube a clapet qui permet par vidanges répétées (une
trentaine de manoeuvres) de purger le piézométre et d'obtenir ainsi une eau pure (figure A.9).

Prélévements de sol

Les 15 cellules poreuses (systtme NARDEUX DTS 2000), installées station B avant la saison des
pluies 1988 dans le but de prélever directement I'eau du sol, n'ont presque jamais fonctionné car le profil
initial était déja sec et l'absence d'infiltration profonde cette année-la n'a pas permis au sol d'atteindre
des potentiels hydriques compatibles avec ce type de prélévement a dépression.

Les prélevements de sol se font a la tariére de 0.3 m a 3.15 m de profondeur et par une petite fosse
pour la surface. La tariére utilisée est de type Edelman (ou tariére a cuiller) de diamétre 4 cm, adaptée a
ce type de sol compact. Une rallonge fixée par des raccords a baionnette permet de dépasser les 3 m de
profondeur, si le sol l'autorise. La compacité des sols de Barogo a souvent imposé des efforts
considérables pendant 2 a 4 heures a 3 personnes simultanément pour atteindre la profondeur désirée.

On procéde habituellement de fagon a limiter au maximum au cours du creusement la pollution par
les couches supérieures du sol. Le conditionnement (flacon en verre) de I'échantillon récolté est
immédiat. La fosse en surface est rendue nécessaire par des risques plus importants de pollution ainsi
que par la nature trés friable des couches supérieures séches du sol qui rend trés délicate la récupération
de I'échantillon par la tariére. Cette fosse de petite dimension (environ 30x50 cm?) permet par décapage
progressif d'effectuer un prélévement fin. Finalement le trou est soigneusement rebouché pour éviter de
laisser a I'eau de pluie un passage préférentiel dans le sol.
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ANNEXE 3.2: Modéle d'infiltration

PARAMETRES
Fonction d'entrée: I: lame d'eau infiltrante du mois en mm
Ol . composition isotopique de la lame d'eau infiltrante du mois en §%o
Réservoir sol: i: indice de la couche de sol
n: nombre de couches
h? . hauteur d'eau initiale (sol sec) en mm
8, : composition isotopique initiale en 3%o
Ah; : capacité de rétention en mm
h; : hauteur d'eau additionnelle en mm (nulle a t g)
& composition isotopique de 1'eau additionnelle en %o
xI : proportion d'eau immobile
R: recharge a 2 m de profondeur en mm (nulle a t o)
OR : composition isotopique de la recharge en 8%o
MODELE D'INFILTRATION

Phase d'eau immobile, calcul préalable:

pouri=1lanh;= (l-xI).h?

h® =x1.h¢
Ah; = Ahjt+h;
8 = 8]

Calcul pour chaque mois:
M1: MELANGE TOTAL

i=0
— i=j+1
6; = (hj.&; + LOI)/(h; + I)
I < Ah;-h;? —oui—— h; = hj+I
FIN calcul mois
—non—> 8l = §;
I = I-Ah;+h;
hj = Ah;
i=n? oui —  OR = (R.OR+L.OI)/(R+])
R=R+I
non FIN calcul mois




I> Ein_lhi? —oui —»

pouri=1an: h'i=0
i=1;j=1k=1
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M2: EFFET PISTON

R=1-Z  (Ahj-h;)
OR = [(I-Z{, Ahy) 81+ X7

pouri=1an: h'i=Ahi
6; = O8I

— [>Ah? —oui— &, =9l
h;=Ahi
I =I-Ah;
=i+l
j=i
I
5, =8l
i =1
— k>j? — oui —

i=]

(hi.&)IR

pouri=1aj &= (h.8+h;.8,)/(hi+h.)

h; = hi'*'h;
FIN calcul mois

—non —

j=n+1? —oui —

non

Composition isotopique finale §;:

pouri=1an: & = (h;.8;+h%.8%)/(hi+h?)

h; = hy+h’

hy = hy-Ahj+h|
h|; = Ah;
j=jtl

8; = (h;.8 +hy &)/(h| +hy)

hj=hj+hk
hy=0
k=k+1

R= Z?_lhi
OR =(Z._ hi.8)/R
pouri=1lan: 61-=6'i

hi=h,

FIN calcul mois
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ANNEXE 3.3: Résultats de I'étude en milieu naturel

Date Hm §180% &2H%. Date Hm &§180%4 §2H%. Date Station H mm §1B%. S§2%.
1988 piuie pluie
04.04.88 5.5 2.6 31.4 16.4 22-Jun-88 Bl
10.04.88 3.8 4,09 1.7 2.3 4.86 34.1 B2
27.04.868 2.3 2.88 13.4 17 3.23 27.9 C
26.04.88 14.7 -2.8 -24.1 1.2 -3.77 -22.5 G
05, 05,88 0.7 0.9 6.93 9.7 H
14,05.82 8.9 12.7  04.05.89 2,63 8.9 13-Jul-88 Bl
24.05.88 2.4 26  17.05.89 13.2 B2
27.05, 88 0.5 28.2 20.05.89 11.6 c
31.05.68 4.7 22.05.89 0.8 5
08.06.88 4  27.05.89 15.5  1.53 9.3 H = -
14.06.88 9  02.06.89 1.1 2.94 7.5 08-Sep~-88 Bl 2.5 -5.48
19.06.88 1.7 1.21  15.2 B2 2.5 -5.58
20.06.88 05.06.89 1.6 1.39 5.8 C 1.6 ~5.36
08.06.89 2.7 1.B4 15.3 ] 3.1 -5.47
12.06.89 0.8 H 2.7 -5.76
I0.06.88 0.7 -1,05 15.06.89 4.1 —0.36 0.2 0B-Jul-89  El 0.6 :
02.07.88 13.5 -6.43 19.06.89 3.8 -2.07 -14 c 3
06.07.88 2.1 -3.91 24.06.89 5 -0.08 -~4.7 G 1
07.07.88 0.7 28.06.89 0.6 0.79 6.9 H ;
10.07.86 1.5 -3.79 29.06.89 B.7 -3.05 ~15.9 03~Dct-89 Kl 6.7 0.36 7.9
11.07.88 5.6 -4.83 01.07.89 22.1 =~6.93 -41.8 c 5.4 0.4 S.7
12.07.88 0.9 -4.21 05.07.89 1 ] 7.1 0.01 5.9
12 08.07.89 3I0.6 -2.05 —6.3 H 6.4 0.01 7.6
13.1 09.07.89 7.8 26-A0i-89 Bl T -6.73 -46.8
28.07.88 1 - 10.07.89 S.4 -1.72 -2. C 2 -4.91 -41,9
31.07.88 22.2 -1.58 11.07.89 4.5 -6.67 -45.1 G 1 -6.52 -41.9
01.08.88 6 -3.91 12.07.89 b6 -7.79 -48.7 H 1 -6.03 -49,1
02.08.88 0.7 22.07.89 60 -2, -8.5
06.08.88 3.7 -4.94 28.07.89 1.3 0.35 3.3
07.08.88 9.7 -9.82 30.07.89 10.2
11.08.88 21.4 -6.25 01.08.89 10.5 =-3.51 -17.5 PP .
12.08.88 0.8 -0.45 04. OF . 89 39 -40.6 Composition isotopique et hauteurs
12.08.88 3.6 -1.5 05.08.89 8.2 acinite
15.08.88 12.6 ~8.1Z 06.08.89 6.5 ~14.9 prec1.p1te‘es de 6 averses aux 5
16.08.88 1.2 -6.0% 07.08.89 5.2 -40.2 pluviométres de Barogo.
18.08.88 27.2 -8.98 08.08.89 15 -28.9
19.08.88 1.8 -6.64 09.08.89 2.4 -32.6
20.08.88 0.6 -8.71 12.08.89 27 -28.8
21.08.88 3 13.08.89 37 -28.5
22.08.88 13.4 -8.86 14.08.89 36.8 e
26.08.88 53.5 -12.8 16.08.89 35 -S.1 -27.1 §18 %. 82 %.
28.08.88 2.1 -B.11 17.08.89 10 =6.22 -38.7 BARDGO
31.08.88 19 -7.44 19.08.89 7 -6.2 -37.2 £4.04.89  -15.2 -77.2
06.09.88 18.8 -B8.01 20.08.89 2.7 =7.26 —-49 25.[34.89 —1f;.; -76.9
08,09.88 2.5 -5.48 22.08.89 5.4 -9,17 -64.3 27.04.89  —-20.1 -112.7
09.09.88 % -8.25 23.08.89 1.5 -7.24 -48.7% GOUNGHIN
10.,09.88 15.2 -10.67 24.08,.8% 40 -4 -Ii.1 26.04.89 -14.8 -77.1
11.09.88 0,7 26.08.89 T -6.73 -~46.8 NAFONA -
14.99.88 0.6 -4.75 -IT  28.08.8% 24 -6.71 -43.8 ?2%E§A§? S13.3 =754
17,0 = et 1,08 .
27.09. 86 22 -5.37 03.09.89 18.8 -37.5
25.09.82 1.6 -6.58 06.09.89 25.7 -35.3
29.09.8¢ 12.2 ~2.3 07.09.89 2.4 -42.4 e .
I0.09.88 0.2 10.09.89 12 -17 COIIIPOSIthIl isotopique de la vapeur
14.10.88 2.9 1.71 11.09.89 2.7 -30.7 L. , B
13.09.89 2.2 atmosphérique prélevée en 1989
15.09.89 0.6 .
18.09.89 11.7 -15.6 au Burkina Faso.
20.09.89 12.2
03.10.89 b6.3 7.9
08.10.89 16.1 -25.1
09.10.89 7.9 -7.4

Composition isotopique et hauteurs des précipitations en
1988 et 1989 a Barogo.



.15 B.76 15,3 -5.71

4

26—-Jul —-88
Hp % & % §18 %. §&
010 1201
0.20 9.24
0.30 8,12
0.40 8,11
0.50 9,42
0.60 10,5
0.80 11.9
a0 10,7
.20
40
70
. OO0
40
8¢

.15

7
28-0ct-8&
Ho % & % 418 %. &2

O.10 4,17 T.80
11.9

oL 3 )

10.2%

1.54

LRI P B) e e

-41.6

Z.

2.86 -2.2

Yo

04-ma1—-86

8 % 818 L. 82 %.
5.26 7.22 -10.1

4.84

1.62 -16.1
-1.79 -32.8
—4.39 -31.1
: -3.99 -35.6
-4.468  ~37
-4,39 -34.7

24.1 -4.% -28.9
23.1 -3.87 ~30.7
19.5 -9.49 -28.%

b1

8.61 15.0 —-4.19
7.12 12.2 -5.65

Ho %
12.8
10.8
7.38
7.9
8.73
10.2
11.0
11.1
12.6
12.4

12.9 2
11.9
8.14
6. 9%
&6.77

10.6
14.5
19.7
15.4
24.9
16.4

@ %
3.75
B.44
7.96
10.7%
11.6
13.8
16.7
16.4
18.8
15.9
23.1

21.7

2 20,0

23.9
20.3

9
OZ-Avr-89
$1B 7. 4%

Y.

Hp %
1.2%

1.41

1.74

G.08 2.64

G0.10 I35

0,60
0,70
0. 80
0,90
1.00

Hp %

.01 4.36
0,07 6.27
L0 701
0.10 6.09
7.9

.30 6.85
O.40
Q.90
Q.60
0.8
1. 00

10

24-avr-89

e %L 418 %.
1.61 —4,.52
1.69 -1.31

Z.14 6.9z
2.80 9.8
.49 G.62
4.47 10.08
7.5 8.1%

1B.2 -4.16

13
Z1-0Oct~
8 % $§18 %.
5.35 1.86
7.9 4.02
9.951 0.7
B.64 1.86

11
2B8-Jun-89
o % §18 4. $2 4.

S.0% 3.63%

§2 %. Hp %
-4%

24, 4
-15.2 2.0% 2.56 4.67
-14.6

~13.5 2.86 Z.92 6.53
T S.05 5.8
S §.98 .96

.58 1.19
10.8 ~1.65

15,7 -4.36
-35.95
14
89 09-Mai-?0

2 %. Hp %4 € %Z &iB 4. §2 %.

2
S
>
4
<
o

9. 04

11.1
10,2
10.8
10.7

S.79 9.77 -Z.75 -27.5
6.13 i0.4 ~2.46 ~30.4

Humidités et composition isotopiques des 14 profils de sol prélevés de 1988 a 1990 a Barogo

1z
02-5ep-B9
Hp % & % 818 %Z. 82 %4.

7.42 9.41 —0.55 -2.3
11.1 14.9 Q.12 -26.5
10.2 2.36 —-22.
2.5
11.2
12.0
14.5
11.1
14.8
16.4 -
9.38 16.1
12.0 21,
2.5 22.
12.1 21.
2.4 2z,
10.8 19.2

ILT
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BAROBO BOUNBHIN
El B10O PM 714.2
5180%. S2H%.S51B0%. S2H%.§18 %. §2HZ, §180%. &2HYZ.
27-Avr-B68 -19.4 17-Mai~-88 99 -25.4
29-Jun-88 5 OIZ-Nov-88 -~3.68
T4-A00-88 -4.04 -21.8 —4.71 26~Avr~89 ~-4,11 -26.8
25~0ct-B8 -T.8Z2 ~-4.28 -18.6

04=Mar-8°9 -4,35 -20.6 -4.73C -14.8 NAFONA

27-mar-89 ~4.17 -17.8 ~4.77 -

27-Avr-B9 -4.29 -19.2 -4.28 -16.73 SIII1
02-Jul-B9 ~4.24 -4,21 =22 §180%. §2HZ.
01-Sep—-B9 -4.24 -24.4 —-4.28 -25.1 ~20.9 22-Avr-88 -5,
30-0ct-89 -4.25 -4.14 11-Nov-88 -4.
772.1 772.2 04-Ma1~B9 —-4.87 -29.2
§THAL.5180%.§180%. S2H%.S518DL. S2THL.
27-avr—-88 -3 -21.8 —-4.27 -4.71 -24.72

29-Jun-88 —-4,06 =22,
24-Apii~88
25-0ct~-88
O4—Mar—-89

-19.4
-20.4 .
-21.2 -4.32 -264.9 -4.42 -26.8

27-Mar-8°2 -4.75 -19.8 -4.28 -ZZ2.
27-Avr—-89 -18.8 —-4.26 —-18.& —4.42 -2=
02=-Jul -89 -20,3 -4.17 =20, -4.18 -26.7%

01-Sep—-89
T0-Det -89

-19

Composition isotopique des eaux souterraines en 1988 et 1989 aux 6 forages étudiés a
Barogo ainsi qu'a Gounghin, Nafona et Katchari.

GOUNGHIN
17-Mai-88 0I-Nov-88 26-Avr-89
zm Hp % §1B0 % Hp % &180 % Hp % $180 %

0.01 2.02 -4.5
0,03 Z.47
0.06 2.99
.10 9.5 2,04 7.57 -3.86 L2
[ =] S.40
0. 20 6.97
Q.20 10.466 5.5 2.05
0.40 12,42 -5.32 11.76
0,50 12.90 =5.91 12,62
0.60 15,19 -S.39 12.48
G.80 16.58 —-4.04 14_.41
1.00 18,06 -4.70 15.98
1.20 17.36 -2 14.40
1.40 15.49 14.24
1.70 16.30 14,87
2.00 17.77 15.72
2.40 16.27 14.58
2.680 18.61 16.61
.15 15. 40 12.9%
NAF ONA - ¥ATCHARI

11-Nov-88 04-Mar -89 01-Jun—-88 15-0ct-88 02-Mai -89
:m Hp % 5180 Z Mp % §180 “Z Hp % &180 % Hp % &180 % Hp % $§1BD %.

G, 01 0.28 -6.79 0.28 -12.95

O.0% 0.78 -5.74 () -15.731

.06 0.91 6.29 -10.06

0.10 2.89 S§.21 Z.74 5.87 0.337 -I.46 I.,84 0.65 0.40 ~0.40
S 0.52 1.89
[}

0,15 1.08
C 1.26 2.06 1.44

20

0.91 ?.370

Q.99 2.80 2.05 2.12 4.85
1.61 0.51 1.72 2.39 2.04
1.84 ~1.07 1.90 I.92 -2.30
: 2.54 4.42 -2.75

4,29 5.50 -2.60

7.84 &.64 -4.71

7.98 7.29 -4,67

7.06
6.4%

10.2=
10,09

.51
10,07

Humidités pondérales et compositions isotopiques des profils de sol prélevés en 1988 et en
1989 a Gounghin, Nafona et Katchari.





