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INTRCDUCTION

"Alors que le comportement hydraulique des sols satu=
rés (réseaux de puits, de drains, etc...) est relativement bien
connu, grice & l'avancement de l'hydraulique des milieux po-'
reux durant le dernier quart de siécle, le domaine de 1l'hydrau-
lique des sols non saturés est, malgré 1l'importance des pfoblé—
mes rencontrés, resté encore relativement fermé aux recherches,
ceci provenant de la complexité des phénoménes mig en jeu.

Ce domaine englobe des phénoménes aussi ecomruns, et
aussi essentiels, que ceux de 1l'infiltration de l'eau dans les
sols, de l'évaporation au dessus des néppes, ete ...y €% c'est
pourquoi depuis une digaine d'années une équipe de chercheurs
a décidé de résoudre ces probldmes, dans les régions ol ils se
Dosent le plus $ l'Ouest des Etats Unis et 1' Augstralie, ou 1tde
rlgatlon est une question vitale, mais oﬁ egalement le manque
d'eau impose une irrigation rationnelle.

Paralld®lement se poursuivent d'autres recherches qui,
bien que basées sur les mémes phénoménesiﬂ'écoulemént de deux
phases non miscibles, intéressent une branche tout & fait dif-
férente, mais d'une importance_Vitaie,‘de l'économie moderne j
celle du pétrole. Le probléme ici est de savoir quellé est la
plus grande quantité de pétrole que l'on peut retirer d'une ro-
che en injectant un autre fluide (eau ou gaz).

Ces deux champs d'études différents ont pefmis cepen—
dant de mettre au point une théorie correcte des écoulements -
dits "biphasiques". Ces études étant cependant trés dispersées
et fort mal connues en France, notre but a d'abord été de faire



un ouvrage bibliographlque géneral, adapte 3 1l'écouletment de
1'eau dans les sols non - satures, 4 partir de la comparaison des
théories et expérienees effectuées dans les pays Anglo-3Saxons.
Dans cette partie bibliograﬁhique,'qui'iﬁtéresse'les quatre
permiers~cha¢itres de notre thése, nous étudierons successive=
ment la statique des fluides dans les milieux non saturés, les
équations du mouvement de 1'eau dans les sols non saturés, ies
méthodes dé‘ﬁssure7<dé la conductivité et de la diffusivité

des sols,caractéristiques de la. facilité avec laquelle se pro-
‘duit un écoulement dens un sol non saturé, et enfin les méthodeﬁ
de résolution des équations de 1'écoulement dans les cas les
plus importants. On trouvera anrbs-éhaque chapitre une liste
des prin01paux ouvrages traitant des questlons développées, car
cette partie bibllographique a pour but d'étre une synthése .

des idées actuelles maig aussi une base de depart pour des re-
cherches ultérieures & menerAdgns ce Laboretoire. ‘ :

: Nous avons enSuifé éasayé.de'mettre au point un appa-
reil destiné i mesurer la caractéristique physique essentielle
4des problémes 4’ écouiementé en milieu‘non saturés : le conduc-
tivité capillaire, analogue aun coefficient de perméabilité des
écoulements en milieu saturé et la mise au p01nt de. 1" appareil-
lage et les résultats des mesures forment notre dernier chapi-‘
tre. A l'appui des résultats obtenus, nous avons essayé de
faire une appllcation pratique au probléme de l'evaporatlon,
appllcatlon qui devrait &tre vérifiee expérimentalement par des
mesurea'faltes pes M. BENBLIDIA.
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I. STATIQUE DES FLUIDES DANS LES SOLS NON SATURES

On connait bien les problémes hydfauliques relatifs
aux sols saturés car, dans ce]zcas, tousvles vides entre les
grains de sol'(pores) gsont remplis par de 1l'eau, et seules les
forces extérieures agissent sur l'équilibre statique du milieu.

Lorsqu'il n'y a pas assez de liquide pour remplir
tous les vides, du gaz ou de la vapeur remplissent les espaces
lecunaires, et le milieu esf appelé "non saturé®. La distribu-
tion des fluides én présgnce‘estfalors déterminée par les re-
lations énergétiques de surface entre les fluides, et entre
fluide et solide, et, sous des conditions statiques, 1'équili-
bre est atteint 1orsque‘les forces extérieures, comme le poids
ou la pression imposée'sont égalés aux forces intérieures du
‘systéme,'forceé créees par les relations énergétiques, comme la
pression capillaire, la pression de'vapeur,:l'adsorption.
Enfin, la'forme des vides d'un sol étant d'une comple-
xité 1nfinie, on congoit aisément qu il sera imp0531ble de cal—
culer, sous des conditions statiques 4' équilibre, le volume
des fluides en présence dans chaque pore. I1 sera seulement
possible de connaitre un nombre macroscopique : volume d'eau
dans un certain volume de pore par éxemple.'

1) HYPOTHESE DE BASES -

; Ces hypotlitses ne sont formulées que pour délimiter
notre étude d'une fagon bien définie, elles ne sont d'ailleurs
nullement restrictives, sauf peut-8tre la derniére.

1/ Nous considérerons le sol comme un milieu homogéne
isotrope — permenent. Il est vrai que de tels cas sont peu

fréquents dans la nature, mais une fois les solutions des pro-
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‘blémes qui nous intéressent obtenues pour un tel type "idéal"

il est plus facile de les transposer aux cas rencontrés réel-
lement dans la nature que de Taire 1" inverse.

2/ Le sgol est occupe par de l'eau et de 1'air (ou de
la wvapeur d'eau). Les propriétés physiques du liquide sont x
uggformes': masse spécifique, viscosité, La pression absolue
danéuleA gaz est constante et égale 4 la pression atmosphéri-
que. Les propriétés-du couple air-eau sont constantes et bien

~définies (tension de surface, angle de cdontact).

3/ Sauf spécification, le systdme sol-liquide-gaz se-
ra congidéré comme isotherme.

4/ On supﬁose que les deux phases sont continues,
c'egt-h-dire gu'il n'existe pas de bulles d'alr ni de gouttes

dteau isolees dans le systéme.

Seule cette dernidre hypotheése est vraiment restric-
tive, car notre étude ne s appliquera pas aux sols trop secs
ni aux sols trop humldes (prés de-la saturation). Mais la tran-
che de teneur en eau qui reste est la plus représentative des
systdme air—eau dans les sols (MILLER-MILLER, 1956).

:2) CARACTERISTIQUBS DU SOL EN TANT QUE HILIEU POREUX -

Par milieux poreux, 11 faut entendre un solide conte-
nant des vides, connectés ou non. Le sol fait done partie de
cette catégorie. . K ‘

Les caractériétiques hydrauliques d'un milieu poreux
sont sa pofosité, sa surface spécifique, sa perméabilité, sa
teneur en eau. ' ‘

2.1. Porosité - Désignée par le nombre n

volume des pores ‘ (1.1)
volume [de sol’

)l
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On peut distinguer "porosité effective", espace poreux inter-
connecté et "porosité réelle", espace poreux absolu. En effet,
les fluides ne seront présents gue dans 1'espade poreux in-
terconnecté. (COLLINS, 1961). Al

Cette porosité est un nombre moyen macroscopique et
n'est représentative du milieu que si 1l'on considdre un volu-

me suffisant de sol. Ce nombre est fonction naturellement de

la compacité du sol, et de la granulométrie.

2.2. Surface spécifigue — A | surface de contact entre les

grains de sol et les fluides, par unité ‘de volume de sol
(Donc dimension Lf?).

Alors que la porosité servira pour définir le volume
moyen des fluides présents dans les éols, la surface spécifi-
que sera une caractéristique,des forces de contact entre flui-
des et sols. |

2.3. Perméabilité - K - , caractéristique de la facilité

d'écoulement d'un fluide dans un milieu. Dans les sols
non saturés; on parleré’encore de 1a "perméabilité effective"
pour chaque fluide, et cette variable sera liée aux deux pré-—
cédentes. Nous insisterons sur cette variable dans le chapitre

EILe

2.4, Teneur en eau 8’ s que nous définirons par

e. _ Yolume d' eau : : (1.2)

volume de sol

Nous utiliserons également le degré de saturation en fluide
dans le milieu par : :

T volume du fluide , dens le milieu % et (1.3)

? volume des vides du milieu




Soit : S leﬁdegré de saturation en eau

'ng le degré de saturation en'air

on aura toujeurs :

Swé)Sg:'4 | ‘ (1.4)

De plus, 5 et © sont 1iés par
BeByni (1.5)

I1 faut noter que S et ® sont des caractéristiques macrosco~-
piques qui ne tiennent absblument“pas compte de la distribu-
“‘tion relative des fluides dans le sol (COLLINS, 1961).

3) RELATIONS ENERGETIQUES ENTRE LES FLUIDES -

Ces relations, dues & l'existeﬁce'd'un état d'énergie
interne provenant des forées d'intéractions non compensées
entre eau et gaz aux frontiéresuvde séparation entre ces deux
phasescaractérisent e fait essentiel que l'eau n'est thermo-
dynamiquement Eaé libre,dans'les sols non saturés. Comme son
énergie potentielle est plus faible que dans un sol sature,
elle sera donc retenue‘dans'le_sol; eh dépit des forces exté-
rieures (GARDNER, 1961). '

: . Ces forces d'interactions se sitient sur les diffé-
rents plans suivants

- entre les deux fluides et le solide : pression capillaire,

- entre l'eau et sa phase vaﬁeur : pression de vapeur

- entre deux zones d'eau 2 concentration différente séparées
par une couche d'argile : ‘osmose. '

3.1. Pression capillaire.

I1 est bien connu que lorsque deux phases non misci-
'bles sont en contact avec un soiide, une phase "mouille" le
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solide, l'autre non. Ces deux phases sont de plus séparées par

une interface courbe, interseptant le solide selon un certain
angle, constante caractéristique du contact bifluide-solide, :
et la cqurbﬁre del'interface est fonction de la'différence de
préssioﬁ existant4entre phase non-mouillante et phase mouillan-

» te. (Pression capillaire).

La condition de "mouillébilité" d'une phase, et de
"non-mouillabilité" de l'autre pour un solide donné, est liée
aux reélations énergétiques qui existent entre les phases flui-

des et le' solide.

: Selon SCHEIDEGGER (1959), nous définirons. trois ca-
ractéristi@ues de,mbuillabitifé ‘du.systéme bifluide-solide
YLZ = énergie libre spécifique'du_contact fluide 1 - fluide 2,
~ou tension de surface du couple (1-2) ; :
];1= énergie libre spécifique du contact solide-fluide 1 . O
tension d'adhésion du fluide 1 au solide :
];2= énergie libre spécifique du contact solide=~fluide 2y s
tension d'adhésion du fluide 2 au solide,

‘OL<% 1 “ oy llank
/ ; \2 “on - movillank”

Wad

et 1l'interface fluide 1 - fluide 2

intersepte le solide suivant un an-

- gle  “el.* tel - que

. coso = far- Yaa (1,99
- Yz

Bt b g

et le fluide 1 est dit ™mouillant"

- n
°,XJ|<XAz ’ o">—§:
et le fluide ¥ est dit "non-mouillant'

(en cgs, 7{ = dyne/fcm) .
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On peut obtenir la relation entre la pression caepil-
léire et la courbure de 1l'interface soit par des considératipns
dynamiques classiques, en écrivant 1'équilibre entre les forces
dues & la courbure et & la tension superficielle de 1'interfa-
ce, soit par des considérations énergétiques en écrivant que
1'équilibre stable d'une surface d'énergie libre (interface)
correspond au niveau minimum d'énergie libre qui peut 8tre

atteinte par cette surface.

Ainsi, si on appelle P_ la différence de pression de
chaque;cﬁté de 1l'interface dans un pore, l'équation classique
liant cette différence de pression & la courbure de 1l'interfa-
ce est donnée par :

0. - *642(—‘6‘-_*-%) (1.6)

ol ¢, et r; sont les rayons de courbure principaux du ménis-
que. La courbure du ménisque étant positive du cBté du fluide
non mouillant, on voit donc que la pression sera supérieure
dans le fluide non mouillant que dans le fluide mouillant.
Doenme. 3

Pe= Paw - Pw (v,zﬁmAemepum¢ j
= Kuide nom wswlloa:

et P, . est appelée pression capillaire.

Si-1l'on considére le systéme sol+air-eau, qui nous
intéresse, avec les hypothéses de base que nous avons posées

QN Bl

fluide mouillant = eau, fluide non-mouillant = air

= 'dn =76 dyneg/%m 4 20°C
=Ry = Pag- = Pression atmosphérique= p,
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Dans ce cas, la pression capillaire est donc égale & la dépres-
sion de 1'eau dans les sols non saturés :

¢

Pc: Po T Teaw T T pen.u. (L7) &\T’e@<°)d""¢ P‘>°\

Cn reut exprimer cette dépression en terme de hauteur d'eau 2

Boa bo s LT TR | (1.88)
3 0% €

ol 3 est le poids spécifique de 1'eau et ¥ le rayon de
courbure moyen de l'intérface,‘mais on utilise aussi assez
souvent la différence de pression entre l'eau du sol et la
pression atmosphérique, différence esppelée succion \P et ex-
primée en cm d'eau. Cette différence ést alors négative et :

\\/: Poan -8 . _ 2 (1.8D)
ARG

(graims 4z sl )

—_ Méh.\'sc‘ugé dr royem. £ Bowr B i“l
sy Menisques <= rayew £'<ct s P> Pe

A=0 (c:\ir-eau-sd)

Fig.2 - Relation = pression capillaire - decré de saturation.
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Considérons donc le cas d'un;solkpartiellement saturé.
L'eau dans ce sol sera distribuée sous forme d'un réseau de ca-
naux interconnectés entre les grains et ce réseau sera entre-
lacé avec un réseau d'air interconnecté (continuité des phases).
De plus la frontidre entre ces deux réseaux ne sera pas quel -
conque, mais ce sera une surface courbe.
- de courbure définie par la différence de pression entre 1'air
et 1'eau, donc par la dépression dans 1'esu ;
- interseptant (si elle l'intersepte); la surface solide (grain)
selon un engle o bien déterminé.

Enfin, dans les conditions d'équilibre stable, la dis-
tribution de 1'eau sera telle qu'elle couvre la plus grande surs-
face possible des grains, du fait que"Y W Nt :>ix'air—sol’
et celle de 1'air telle qu'elle couvre la plus petite surface
poséible des grains. On aura ainsi par ekemple la distribution
schématigée sur la figure 2, pour une pression capillaire, ou
succion, déterminée. Si l'on veut désaturer le sol, il faut
augmenter la dépression dans l'easu ; la courbure de ménisque
augmentera (en pointillé fig. 2), et, du fait de 1la condition
imposée d'angle de contact nul, l'eau se retirera dans les
interstices les plus fins. Inversement, si la pression capil=
laire diminue, la courbure des ménisques diminue, et le volume
de la phase liquide augmente.

On voit donc intuitivement gu'il doit exister une
relation entre pression capillaire -ou succion - et degré de
saturation en eau.

Cette relation, bien connue sous la forme pression
capillaire-teneur en eau, ou succion-teneur en eau, ou encore
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pF~ - teneur en eau, est une relation classique de physique
des sols (voir cours de M. SANTON). Malheureusement, la loi
pE(S) n'est pas bi.univoque, mais présente un cycle d'hystéré-
sis : la teneur en eau est plus forte; 4 méme saturation, si
1'on séche un échantillon que si on 1l'humidifie, De nombreuses
théories ont été émises pour expliquer ce phénomdne et, bien
qu aucune ne soit parfaitement satlsfalsante, celle de MILLER
et MILLER (1958) semble la blus plau51ble.

4 En écrivant la loi de Laplace (1.2) sous forme diffé-
rentielle, MILLER et MILLER montrent que cette loi peut s'ex-
primer sous la forme d'une équation de Poisson. Il est donc
normal de s'attendre & une multiplicité des solutions. Pour ex-
pligquer cette multiplicité, les auteurs proposent le schéma
suivant (voir fig. 3). Considérons un pore rempli d4'eeu que
1l'on désature. A chaque valeur de la pression capillaire, il
doit correspondre une position bien déterminée de 1'interface

VIiDE GRADVEL -

REMPLISs AGE Vipe. p = depression  dows
BRUSQUE : BRUSQUE. e
REMRUISSAGE GRADUEL (Pae b2 )

Fig.3 : Multiplicité des solutions pour la loi pe (S).
| MILLER and MILLER 1958. '



liquide-gaz, position définie par la courbure du ménisque cor-
respondant 4 la pressibn capillaire et Par la condition d'angle
de contact. Pour une certaine valeur de la pression, on peut
arriver & une condition d'équilibre instable de cette interfa-
ce, la solution n'existant plus au delé de cette pression. Si
1l'on fait =lors varier continuellement 1a pression capillaire,
Jusqu 4 ce que la soluklon ex1stante atteigne son p01nt final,
l'interface ne peut que passer d'une fagon discontinue & une
autre solution possible & cette pression. Donec cthue point
final ‘d'une solution doit &tre 14 & un point initial d'une
autre solution. Ceci est schémetisé sur la fig. 3, ol la pres-
sion capillaire varie continuellement de 5 cm & 15 em. Sous

la pression de 15 cm4‘1'interface’atteinﬁ une solution insta-
ble, le ménisque arrivant & un élargissemént brusque du pore,
et le pore se vide brusquement. Si 1'on diminue la pression ca-—
pillaire, le pore se remplit graduellement et, du fait d'un |
resserrenent des parois, l'interface atteint une position ins-
table sous 1= pression capillaire de 5 cm, et le pore se remplit
brusquement.

Le schéma proposé par MILLER et
Pe Rt MILLER se ramtne donc % la loi ci-
contre. Bien que cette loi soit

une forme simplifiée de ce que 1l'on
trouve dans les sols, elle permet
cependant la compréhension des phé-
noménes. On suppose dans cette théo=-
sl rie, que les pores sont suffisam-

ment fins vpour négliger la gravité.

Cette loi ne dépendsnt pas du temps

¢
- mais seulement de ls variation de

la pression capillaire, MILLER et
S MILLER ont formé le terme "fonction
Fg4 ' ‘ hystérésis” pour la relation pc(S)
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Fig.5 : Relation pPF - teneur en eau pour une argile

de Gault. (CRONEY, COLEMAN, Highway Research
Board, Spec. Rep. 40, 1958,

On trouvera sur la figure 5 une loi réelle obtenue
dans un sol. Il est nécessaire d'appliquer de trds fortes suc-

cions dans les sols pour arriver & une désaturation compléte
et, au lieu de \l} , on emploie souvent pF-= \»3‘0 (= \\’u‘)

Ainsi, si l'on veut chasser 1l'eau qui se trouve comprise dans

des interstices de 1w , i1 faut que

= q} = 2Y iy \50 = 4.500 o
eqr 10> \0~%
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Un cycle de pression capillaire normal nécessite un
champ de PF' varient de 1 & 7. On trouvera dans le cours de
Vonsieur SANTON les techniques de mesures des p¥ ., |

Notons gsimplement qu'il est nécessaire d'emplover plu=
sieurs types de mesures,chaque type étant 11m1te dans la gamme
des pF , pour couvrir une courbe pF (%) compldte. En géné-
ral, on utilise :

- le tensiomdtre pour pF <3
- 1'appareil Richards pour 2 <pF <4
-~ les dessicateurs pour pf >4 Qchs)

‘Si on arréte 1'humidificétion pour une certaine va-
leur de 1z succion et qu'on s&éche 1'échantillon, on retombe
sur ia courbe de drainage, et vicé-versa.

En général, les courbes de pression capillsire-satu-
ration présentent toujours au départ une branche verticale :
le degré de saturation reste constant, et égal & 1, pour des
valeurs de la succion variant de P. = O & P,. Po correspond
& la depression qu'il faut créer dans 1'eau du sol pour que
l'air commence & rentrer dans le sol, donc & crever le plus
gros menisque : pression d'entrée d'air. Po est donc naturel -
lement fonction de la granulométrie du sol, et pour des sols
grossiers, elle sera nulle. Ensuite, pour P, > P y la courbe
a une allure hyperbolique normale (bampbell et Richards (1950)
-ont proposé la formule suivante comme représentative de la cour-
be de drainage, pour Oem < pP.< 10%em

Wosoa g

oli. 2 et b sont des constantes.

W = teneur en eau , base de poids: w- _PTd eax )
/ 5 R sql see

Enfin, pour des succions trés fortes, on peut soit désaturer
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complidtement les sols (cas des sables) soit atteindre une sa-
turation résiduelle irréductible en eau (cas des sols argileux)
(COREY, 1959).

3.2. Pression de vapeur dans les sols.

‘Lorsqu'il existe simultanément dans un milieu poreux
un liquide en équilibre avec sa phase vapeur, la pression de
vapeur dépend de la cogrbure de l'interface liquide vapeur.

Comme la courbure de cette interface est fonction de la satu-

ration, il en résulte que la preseion de vapeur doit, elle aus-
si, 8tre fonction du degré de saturation en liquide (COLLINS,
1861}

Pour prouver cette hypothtse, Collins emploie-une
démonstration thermbdynamique originale. Nous avons vu que
1'interface est une surface d'énergie libre, et que la condi-
tion d'équilibre stable de cette 1nterface correspondalt a4 son

- état d'énergie libre minimum.

Supposons que l'on fasse varier la pression dans le
liquide de AE + 11 en résulte une variastion dGL d'énergie

libre du liquide. I1 faut donc que la pression de\vapeur varie .

de 4P tel que la variation d'énergie libre de la vapeur c\G?'
soit égaled celle du liquide (énergie libre minimum de l'inter-
face). Pour lier ces variations d'énergie libre: aux variations
de pression, considérons, sous des conditions isothermes, les
volumes moléculaires spécifiques des fluides : volume occﬁpé
par une‘molécule gramme de fluide.

Soit . \&_ le volume occupé par une molécule gramme de liquide.

A/ M ol M T Hagse moléeulaire de liquide
e = 18 g/mole - pour 1l'eau

]

i
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@ = masse spécifique de 1'eau 1 g/cm3
* .\fq le volume occupé par une molécule gramme de gag
V9 = Q_;. ou R = cte universelle des gaz = 8,315.4 erg;/vmle,c
T, = température en d° K

P pression de vapeur saturante du gaz.

on aui‘a alors JGQ-.'V! A?‘» A ng-_ \I9 dP

et & 1'équilibre, il faut que Vodp = VgdP

ghgtie S Ap BT QB gy AR, g
Q r P QRT

Si 1'on intégre pour p variant de p & p et P de® &P

e

Or dans les sols l'air est & préssion constante, et

EPexp[_

QR.’\'_

la dépression dans l'eau égale & la pression capillaire. Si
P. est la pression dans 1'eau correspondant a la pression at-
- mosphérique, et si l'on prend P négatif, on aura :

o M .10
P=2, o[- o P | (1.10)
ou, en s'exprimant en terme de succion q)- —PC- - skl |
: Rg £
i MaW@ A el 22X M (1.11a)
?e"ex"[ RY 'ePch RY L
% définit - 1'humidité relative H . Si 1l'on éecrit
R'= _:2’_;\. (4,\0_"@:3/9;_ pour la vapeur d'eau)

Lz formule (1.71a) prend sa forme définitive

H= exp [ g‘f’r E e.xP[ X i (1.1 b)

Donc & chaque succion correspondra dans le sol une

certaine pression de vapeur saturante au niveau des ménisques
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et l'on peut dire que les phénoménes de pression capillaire et
de pression de vapeur ne peuvent pas étre distingués.

- On utilise cette relation pour amener un sol & de
trés basses teneur en eau, ce qui nécessite de tris fortes va-
1eurs:du.pF s €n plégant‘un échantillon de sol dans une enceinte
ot la pression de vapeur est fixée &4 une valeur trds faible et

connue (dessication). Il y aura diffusion de vapeur entre sol

et air jusqu's ce gque la pression de vapeur dans le sol aothy
égale & celle fixée dans 1l'enceinte, donc distillation de 1'eau
du sol jusqu'Z: ce que la courbure des ménisques -soit telle que
chaque ménisque soit en équilibre avec la pression de vapeur
imposée (Cours de M. SANTON). |

3.3. Osmose.

Bien que se produisant assez rarement dans les sols
non saturés, on pourra trouver ce phénomdne lorsqu'il existe

deux régions contenant de 1'eau avec une substance dissoute,

la concentration de soluté étant différente dans chaque ré-
gion, séparées par une membrane osmotiqﬁe = membrane qui laisse
passer 1'eau mais non les sels dissous.( Couche d'argile ou de
sable par exemple)’ll se produit.alors un écoulement de 1a ré-
gion de plus forte concentration & la région de plus faible
concentration, et il faut appliquer une certaine différence de
potentiel (osmotique) de part et d'antré de la membrane pour
éviter cet écoulement.

4) DISTRIBUTION, STATIQUE DES FLUIDES.

L'eau dans un sol non saturé posséde donc, comme nous
l'avons vu auparavant, un certain état d'énergie, que nous :
appelerons "potentiel capillaire”, en négligeant les autres

e
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états d'énergie dus & l'osmose et & l'adsorption, étant enten-

du que dans les phénoménes capillaires la pression capillaire,
la courbure des ménisques et la pression de vapeur au niveau

‘des ménisques sont intimement 1liés.

Buckinghém le premier (1909) a senti que les phéno=-
ménes capillaires devaient obéir & une loi de potentiel . Dé-
montrons l'existence de ce potentiel.

31 1'on exprime la pression capillaire en terme de
hauteur d'eau, on sait que '

2. Po-Poau _ _2¥ (1.8a)
% A ' Qgr

On a longtemps schémtisé les sols comme formés de
tube capillaire de rayon ¢ (nous reviendrons d'ailleurs sur
cette schématisation),et on a écrit que la relation (1.8a)reve-

by

nait a dire nsue, comme dsns les

<

tubes capillaires., l'eau devait

's'élever de z dans le tube pour que 1'équilibre du ménisque-

soit obtenu .

Cet état d'esprit est naturellement incorrect puisque

le sol n'est pas formé de canaux

e réguliers mais d'espaces inter-

ka F connectés absolument irréguliers,
' et il faut raisonner sur le rayon

T B e = % de courbure des ménisques et non
% - 3) sur le rayon des pores (on se de-
A

| l el D g e | mande d'silleurs de quel rayon on

i

pourrait parler). On peut alors
hE e dire que la relation (1.8a) revient
%g 6. : 3 : 1'eau s'éldve dans les sols

au dessus d'une nappe de la c8te z jusqu'd cette cBte le rayon
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de courbure des ménisques entre les grains soit 1ié & z par la
formule (1.8a). Ceeil suppose naturellement la ‘continuité de

la phase eau. Si donec on con31dére deux cBtes z,et z, au des=-
sus d'une nappe, telle que 2,< 2, le rayon de courbure v, des
ménisques & la cBte 2, sera plus grand que i , 4 la cdte 2,
donc la teneur en eau 9, sera plus grande & la c8te 2, qu'ad
la cBte. 2, .

De plus, on a 2,-09= P - 2, (B = pression ows
: s Veaw & fa ede 2i)
2;.09= b - B
puisque 1l'air est & pression atmosphérique F% o A%ol

2. 12).

(1.12) montre que la dépression dans 1'eau et la cdte seront

2, +

liée par une relation identique & celle gque l'on trouve dans
1'hydrodynamique classique : charge constante.

L'énergie potentielle de 1l'eau du sol par unité de
masse de fluide sera donc 2 4 .gl , ot P . est la dépres-
sion de 1'eau ( R<o), et, si 1'on raisonne en terme de succior
on salt que ' :

P—:-. -ESL.:
e -~ ¢q y

Le potentlel total de 1l'eau du sol peut donc étre con-
51dere comme formé par l\v potentiel capillaire
2 ‘cémposante gravitaire

et | §;='\P+z | (1.13)

ol q} s quil exprime 1'état d'énergie de 1l'eau, est négatif et
est la cB8te au dessus d'une surface & pression capil-‘
laire nulle (nappe phréatisue).
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S3i donc on considére une couche de sol au dessus d'une

nappe d'eau, il faudra qu'a
a0 i | o surface du s la c8te =2 au dessus de la
G R R TP nappe (& la cBtez0 ), la
,}*/Q ‘ dépression dans 1l'eau soit

e B telle que :
RS PP I DR,

( 4
Solit i 4 ‘qh

-
- wm—

TR T

Lw-

i Sl Donec en chaque point , 1la
A% pression capillaire dans le

S g =1 T A sol & 1l'équilibre sera donnée
« . ’ e L £
v - II ¥ Qz;:-&cufe (s~ oy b) par

.", -\‘\\l" res 2= p@ ” (1.13)
e

Connaissant la relation pression capillaire-degré de satura-
tion en eau, on aura donc la teneur en eau & chaque cbte &
1'équilibre, donc & la surface h . Si la teneur en eau réelle

& la surface su sol est supérieure & la teneur en eau calculée,

il y aura condensation et la narpe remontera jusqu'i égalité
entre les deux teneurs en eau. Si la teneur en eau réelle & la
surface du sol est inférieure & la teneur en eau calculée, il
y aure €évaporation et la nappe descendra jusqu'a égalité entre
les deux teneurs en eau. |

2| On peut encore retrouver ce résultat d'une fagon
’ ¢
W \ E g Swrfare <u sol ’ simple en considérant les re-

lations de pression de vapeur.

On sait que la variation
de la pression de vapeur avec

: la cOte est :
- (LI

Fa P.e*v\:‘—%?—l (1.14)
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ou 1= pression de vapeur saturante & la cblte 2 =0

2 = pression de vavreur saturante & la clte =z

]

B A la cote 2, , la pression de vapeur saturante dans
le sol doit donc 8tre donnée par P,z exp L- g2, /RT)

et, en vertu de ce que nous avons vu au paragraphe 3.2, il ¥y

aura diffusion de pression de vepeur de la cl8te 2,=0 & la
cbte 24, avec distillation en =9 et condensation & la
cBte 2.4 jusqu'd ce que la pression de vapeur au niveau du mé-

nisque formé par cette condensation soit égale & 1= pression

de vapeur dans le gaz & la cBte 2

Boexp[-9%/RT] = B, axp Lo Yu/n'T)
So0it = -2, ’

d'od la pression «‘cépillaire B s 4 la c8te »,, le ra-
yon des ménisques %, et le degré de saturation S, dtapreés la

loi  Pp.(S)

Soit P la pression de vapeur dans le sol & la cOte 2:h
donné per (1.14) et P' la pression de vapeur dans l'air a la
cBte 2=\ (surface du sol).

o o g il équilibre de l& nappe, et teneur en eau dans
le sol donné par_ia loi P (s) ‘, ou 2 (S).

YoRy BBl évaporation de la nappe jusqu'a ce que P=®’
Donc la nappe descend. ;

. Si P<®’ condensation, jusqu'd ce que ® = B’ | et 1a
nappe remonte.

On peut enfin envisager le cas de sols hé térogénes
si on a, par exemple, deux sols A et B séparés par une frontié-
re horizontale bien définie & la clte 2, et avec des courbes

P, (S) et pCB(S) connues, d'aprés (1.13), & chague
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cbte 2 , lae pression capillaire sera donnée par e %3;
Notamment & la c8te 2, , on aura
- pour le sol A BoE —‘.;E‘_f.
- pour le s0l B 2, Ke
Y

Donc & la surface de séparation des sols R, = beg

S3i 1'on regarde les courbes Ra
(S) et Re(S)on aurs donec & la
zone de séparation une discon-

tinuité de degré de saturation
en eau : S, - Sa

La relation %az Pea Peut

d'eilleurs &tre simplement
obtenue en considérent la con-
tinuité des deux vphases.

Soit " 1la cbdte de la
gurface libre, si 1'on trace

>
veL Pc_/ec} pour chaque sol, on aura

la veriation de degré de satu-
ration en eau avec la c8te dans le sol A, pour o.<-a < Bis
en applicent la courbe PCA/QQ:ELS) 'y et de méme dans le
sol B, ‘pour >R, en-utilisant PCB/@%: 2(3)

D'olt 1a loi ® (2 ) en trait plein sur la figure g

On peut appliquer ce processus au cas de plusieurs
couches horizontales hé térogénes (COLLINS, 1961).

Notons pour terminer que, dans toute cette partie,
nous n'avons pas utilisé les mod&les capillaires. Durant une
D



longue période, un rapprochement assez néfaste a été fait

entre les écoulements dans les tubes capillaires et les écoule-
ments "capillaires" dans les sols non saturés. On a pour cette
raison essayé de construire des modeles capillaires plus ou
moins complexes (tubes paralldles, tubes paralldles connectés,
tubes  tronconiques, etc....) pour.esgayer de représentér e
sol comme un assemblage de capillaires et d'obtenir les lois
de 1'écoulement, par généralisation des lois de Poiseuille .
(voir SCHILTER, BUCKINGHAM, ADZUMI, CHILD and COLLIS-GEORGE,
FLOOD ...) Les principales objections que 1'on puisse faire &
ces modéles sont relstives & la non représentativité des écou-
lements, et surtout & la non-similitude entre moddles capil-
laires et sol. Comment peut on parler de rayon de pores ? De
plus, ces modéles ne permettent pas de tenir compte des phé-
noménes d'hystéresis.(PHILIP  1958)

On peut enfin nous objecter de n'avoir considéré que
le potentiel capillaire dans 1'état d'énergie de 1l'eau retenue
dans les sols non saturés. Les forces d'adsorption ne sont

- prédominantes qu'aux trds faibles satursrtions, eU la continuité

des phases n'est en général plus assurée (PHILIP, 1958), et le
potentiel osmotique, s'il existe, est trés difficilement mesu-
rable (LOW & DE MING, 1953).

C'est pourquoi nous confondrons potentiel total de
1l'eau retenue et potentiel capillaire.
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II. EQUATION DU MOUVENENT DE L'EAU
DANS LES SOLS NON SATURES

A la suite de ce premier chapitre, reprenons la com-
paraison entre sols saturés et sols non saturés. Nous savons
gque . :

- éans les sols saturés, l'eau occupe tous les pores, et si
l'on applique une différence de potentiel entre les deux fa-
ces d'un échantillon saturé (différence de cbte) l'eau sg'é-
coule dans le sol selon une loi bien connue, la loi de Darecy.

- dans les sols non saturés, 1l'eau occupe une rartie des pores,
et i1 existe dans ces pores des interactions entre l'eau et
l'air, interactions qui se résument ainsi : l'eau dans le sol
est en depression par rarport & la pression atmosphérioue, et
elle est soumise & un potentiel total donné par :

q%-: \P+-2
ol \P est la succion en cm ( W est négatif) (potentiel
capillaire )
R est la cdte au-dessus d'un plan de référence (potentiel
gravitaire).

Comme on sait par intuition que, dans les sols, 1l'eau
s'écoule des zones les plus humides (rotentiel capillaire trés
faible) aux zones les plus séches (potentiel capillaire fort)s
de nombreux chercheurs ont été tentés de faire un rapvrochement
entre les écoulements en milieux poreux saturés, et les écoule=
ments en milieux poreux non saturés, essayént de voir si ces
deux phénoménes ne pouvaient pas répondre & un méme type de
Lol \
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Nous allons donc rechercher s'il existe une équation
simileire & la loi de Darcy, qui permette de relier les débits
aux forces motrices dans les sols non saturés, puis, en ajou-
tant 1'éouation de conservation de la matidre, nous essayerons
d'obtenir une équétion'générale du mouvement de 1l'eau, soit
gous des conditions isothermes,vsoit sous un champ thermique.

1) LOI DE DARCY - SOLS SATURES -

Si 1'on considére un sol saturé ol régne un écoulement
xde chgréglsous 1l'influence d'un gradientQ , la loi de Darcy exprime que
la quantité d'eau qui s'écoule dans 1'unité de temps & travers
1'unité de surface du matériau est relide au gradient de charge
par. une constante caractéristique du matériau ou du couple
fluide - matériau.
Cette 1loi peut s'écrire :

& K
= S iiue
129

%

—_—

:%rﬁi : (2.13

ou

avec q = volume d'eau traversant l'unit¥ d'aire normale
8 la direction de 1'écoulement pendant 1'unité de

temps - en cm3/cm2 x sec = cm/sec.
® - cherge = E‘%-\-i ¥ ou P est la pression dans

le liquide, e la masse spécifique du fluide et =
la c8te au dessus d'un plan de référence - en em

¢

PL,: viscosité dynamique du liquide - en poises
et K = coefficient de perméabilité du milieu, en Darqf%uud

[ ! x
K .::5£5E = coefficient de conductivité, en cm/sec.

Ainsi, sous la premiére forme, le coefficient de vro-
portionnalité entre débit et force motrice : K, est une cons-

T e

*
i'bmcg: :
4 om? xdakm fom
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tante du milieu, indépendante de la nature du fluide, alors
que, sous la seconde forme, K' est une constente du couple
"fluide-milieu", pour un fluide donné (JACOB, 1946).

Cette équation est trés utilisée sous les deux formes
les Anglo-Saxons utilisent surtout la premidre forme, alors
que nous n'utilisons que la seconde. Mais il apparait que K,
pour un méme milieu varie selon la nature des phases. KLINKEN-
BERG (1941), a montré que la valeur de K obtenue dans un mi-
lieu donné pour 1l'écoulement d'un gaz est invariablement supé-
rieure & celle obtenue pour 1l'écoulement d'un liquide. M8me
dans les liquides, la valeur trouvée pour 1l'eau est plus fai-
ble que celle obtenue avec des hydrocarbures.

Pour cette raison, et pour ne pas avoir & introduire’
la viscosité dans nos formules, nous adopterons la 2° forme de
la loi de Darcy : :

= Koagrad T (26l

et, comme on ne considére que des écoulements d'eau dsns les

sols saturés, nous appelerons K' la conductivi té hydrauliqgue.

- Ceci se limite naturellement, selon nos hypothdses

de bases, aux milieux isotropes.

2) LOI DE DARCY GENERALISEE - SOLS NON SATURES -

Cette loi a été étendue au cas des sols non saturés
en remplagant la notion de charge hydraulique par celle de po-

- tentiel capillaire, pour tenir compte des interactions eau-

air, et en tenant compte de le variation de teneur en eau, se
tradpisant par une variation de la conductivité.

e



Si 1'on consid®re en effet le processus de désatura-
tion 4'un sol, en introduisant la teneur en eau volumique
(chap. £5. 9, volume d'eau pér volume de sol, 1la section de
passage de 1'écoulement de liguide diminue fortement & mesure
que '© diminue, car les gros pores se vident les premiers et,
aux faibles teneurs en eau, il ne reste de 1'eau que dans les
interstices treés fins. D'olh 1'idée de RICHARDS (1931) d'écrire
que dans un milieu non saturé,vles conditions d'écoulements
sergient les mé&mes que dans un milieu saturé, en remplacant
les bulles d'air par des grains de sables. :

RICHARDS suppose alors qu'il y & proportionn=lité
entre le ‘débit liquide et le gradient de potentiel capillaire,
le facteur de proportionnalité étant la conductivité capillaire

'™ y analogue & la conductivité hydraulique, mais fonction
de la teneur en eau; donc de la pression capillaire. Comme la
loi P (O ) est une fonction hystéresis, il s'en suit que

‘J.(R;) doit &tre également une fonction hystéresis de méme

que k' (8 ).

, : ’ - 0 £
& est donc la caractéristique des sols non satures
exprimant avec quelle facilité se fait 1'écoulement de_l'eau‘
sous un certain gradient de potentiel capillaire.

Ceci suppose naturellement gque la continuité des pha-
ses est assurée (hypothdse de base) et la loi de Darcy géné-
ralisée s'exprime sous la forme

q=-kqud § (23

2\

ot ' q = d¢bit d'eau par unite d'aire normale & la direc—

tion d'écoulement et per unité de temps (cm/séc)
conductivité capillaire (em/wee)

ik
i
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]

potentiel total de 1'eau du sol

P+2 oh WY
2

]

potentiel capillaire (succion)

potentiel gravitaire (cbte)

Cette équation de Darcy généralisée, suggérée par
RICHARDS en 1931, n'e en fait été vérifide exvdrimentalement
quten 1950 par CHILD and COLLIS-GEORGE sur un grand nombre de
matérisu graveleux. Elle sera l?équatibn de base de toute notre
étude, et on voit l'analogie qui existe entre (2.3) et (2.2).

Les différences essentielles entre ces deux équations
sont que k' varie avec la teneur en eau alors gue K’ est
une constante, et surtout q@e <§ tient compte de l'énergie
propre de l'eau, exrrimée sous la forme de la dépression de
1l'eau par rapport & la pression atmosphérique, alors que, dans
‘; , l'eau est énergiquement libre. On pourrait faire entrer
dans ¢> d'autres composantes, telles que composantes d'adsorp-
tion, d'osmose, etc...., mais ces composantes sont encore mal

connues.

il

Pour obtenir 1'équation du mouvement de l'eau dans
les sols non saturés, il suffit d'ajouter & la loi de Darcy
généralisée 1'équation de conservation de la matidre.

Pour ceci, nous prendrons la teneur en eau en terme

volumique
volume eau volume eau
volume ‘total sol volume sol + gaz + liquide

On voit aisément que © est toujours inférieur & 1'unité
et, pour la saturation en eau, il sera égal & la porosité,
constante du milieu si le sol est incompressible.



Entre le degré de saturation en eau S et la teneur

en eau ® on a :

Gl | (2.4) °

Si 1'on considdre un cube élémentaire d&x ,dy ,dz (G

11 faut que la quantité d'eau sortant du tube rendant un temps

dt soit €gale & la variation de masse du fluide, soit 3

208 dydydadk
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Pour un liquide incompressible (eau), on obtient, avec @;\3/@3

'%_9____._4,;\,3 | | (2.5)

C'est & partir de ces 3 équations de base (2.3 ; 2.4 ;
2. 5%, % e A connaissance de la courbe . (S) que nous allons
établir 1'équation du mouvement de 1l'eau, en considérant d'a-
bord un écoulement isotherme, ol seule 1'eau s'écoule, puis en
se plagant ensuite dans un champ thermique, ce qui produit un
écoulement simultané d'eau et de vapeur 4d'eau.

3) EQUATION DU NOUVEMENT ISOTHERME DE L'EAU. .

Le déplacement de l'eau des zones les plus humides aux
zones les plus séches sera du & un gradient de potentiel capil-
laire, 1ié & un gradient de teneur en eau par les courbe ;i,(s),
mais, dans un champ gravitaire, l'influence de ce gradient sera
contrebalancée par le champ de forces extérieures.

En combinant les équations (2.3) et (2.5), on obtient

o dugs - (- K®)gmd &) (2.6)
31 1'on exprime le potentiel total de 1l'eau du sol < sous la
forme
éP = q)+ 2 - LP 2 potentiel capillaire

i

2 potentiel gravitaire

(2.6) devient :

L= Qv [ R ged (wer)] 2.7

Pour résoudre cette équetioﬁ, on peut soit prendre &
comme variable indépendante, puisque \P :\bkgﬁ ’ soit prendre
M . RICHARDS (1931) a tenté de résoudre (2.7) en choisissant
\p , mais il s'est avéré par la suite (CHILD and COLLIS-GEORGE
1950) ‘, KLUTE (1952)‘ que le choix de © conduisant & un



\x

raisonnement plus sinple.

On peut écrire (£.7) sous 1o forme :
26 ! d' (2.8)
2 - Qv (k'grad §) + 22
ob W et k' sont des fonctions de © seul.

Introduis-ns une nouvelle varisble D comme:

D= k' ﬂ 2.9)
2%
Alorg (2.7) devient
. e’ 2 )
;‘;%: < XDWQ)-\,? (2.10)

Le premier terme de cette équation est 1l'analogue
de 1'é-uation de diffusion étudiée par Crank (1960) et c'est
pour cette rsison qu'on a appeld D coefficient de diffusivité
(Child and Collis - 1950, Klute 1952). D est une fonction de

Q y mals 1'emploi du terme "coefficient de diffusivité" ne

doit pas préter & confusion avec le terme "diffusion", qui
signifie un transport moléculsire en réronse & un gredient de
concentration (Corey 1959). L'écoulement du fluide n'est pas
1ié & un gradient de concentration, mais & un gradient de
potentiel de la phase fluide, alors que, pour un écoulement
avec gradient de températirey nous verrons que l'dcoulement de

lea vapeur d'esu est réellement un écoulement par diffusion,

On a : D- k' 2V
Az

et 1'on sait que quand & diminue
Pt : . :
R’ décrnit trds rapidement

I croit assez remarquablement.

®
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I1 en ressort donc que D tend & diminuer, mais pas si rapide=
ment que R' ., Des fonetions typiques ont été données par Klute
(1952), Philip (1955 , 1957), Gardner (1958), et il semble

qu'on puisse, avec une bonne anproximation, admettre une loi

de 1= forme. : Ng_g.,)
b= =

(-]

oi Do est la diffusivité pour la teneur en eau de satu=
ration .

- i : g 2
Les valeurs maximales de D peuvent varier de 10
3 -2 2 ¢
em? /sec pour des sols sableux & 107" em /sec ou moins pour

des sols fins.
Nous étidierons dans yn chapitre suivent les mé tho-
des permettant de résoudre 1l'égquation de 1l'écoulement, ainsi
I aq 9

nue les principales solutions connues de cette €quation.

4) Viouvement de l'eau dans un champ thermique.

£

Dans les conditions isothermiques, la2 théorie de
la circulntion de l'eau est assez bien connue guand on sait
résoudre 1'¢énuation (2.10), et le gradient de pression de va=
peur est d'ordinaire insuffisant pour provoguer un mouvement
important de vepeur d'eau. Comme la pression de vepeur réagit
forterent aux varistions de température, s'il existe un champ
thermicue dans un sol non sat iré, les gradients thermiques
méme relntivement faibles peuvent déterminer des forts gra-
dients de pression de vapeur d'eau dans le sol et un €coule-
ment de vaneur d'eau par diffusion = transport moléculaire

1ié & un gradient de concentration.

Cn est alors en présence d'un systéme rempli vear

deux phases : l'eau, et 12 vapeur d4'eau, qul ne sont pas in=-
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dépendantes 1'une de 1'autre, car 1ls tension de vapeur d'eau

P et 1 succion Y ((l)::%—.? sont relies par
™M

el sl T 2.13)
P,
ol1 Tz = tension de vapeur d'eau saturante & la tempdrature
absolue T, (° k)
P = tension de vapeur d'eau 4 la température absolue T
R = constante universelle des gaz = 8,315 .1O:B@/mohxgd
M = masse molé¢culaire de 1'eau = 18 g/mde
H = humidité relative (Z)

(Bquation de KELVIN, .voir p. I, 15 (I.II.b).

On aura donc & tenir compte d'une p:rt d'un mouvement
de le phase vapeur sous diffusion, d'autre part 4'un mouve=-
ment de la rhase liquide, mouvement laminaire, mais gqui sera
influencé per le gradient de température, puisque (V:(V(B;T)

Ftudionsg d'abord le mouvement de liguide. Pour tenir

compte & 12 fois du gradient de succion et du-vgradient de
tempéreture, l'équation (2.11) a été modifiée par Philip ek
de Vries (1957), pour &tre écrite sous 1o forme :

: . 2R W |-
%2:&v(b‘)%o‘mde)-\-&V(ka“O{adT) =2 |(24)

n
o . Douq;.- "% %‘%’ est 1o diffusivité isotherme de
1l'eru, d¢finie par (2.9)
L Qe = hf.Sﬁg (2.15) est la diffusivité thermique
Ty aT
det il ean
: B : BN 26 :
Ceci revient donc en fait, puisque g o v gq

" 34 considérer que le débit total de liquide est obtenu en fai-

sant la somme de 3 composantes :



- 1l'une due au gradient de teneur en eau

20

q'r= = bﬂ‘.q WT

- 1'autre due =2u gradient de température

s

- 1a 3e due & la gravité . Q= - R greda
Nous avons €tudi€ la variation de Dolh\gq

au paragranhe précédent. Il est difficile d'obtenir la ve- -
riation de b‘&h ( 0) car la valeur de %g% ‘ est mal
connue prds de la saturetion.

Philip et de Vries (1957) ont trouvé que, sur un s=ble fin,
'DTLA (&) présentait un pic prds de 1la saturation, et
que Dy
0 trés

i pour la teneur en eau de saturation et pour
CA0nE e

-'b; n

o]
aible. Pour ce sable la valeur maximum de DTLﬁz
a
4

secx(voir graphique p.IL-%9 ).

Donc DTLq est tres petit devant D°hﬁ -
pratiquement on peut dire que les transferts en phase 1l7quide
sont exclusivement provoqués par les gradients de succion.

Nous pouvons signaler que Dmhet D,mq‘varient coa-
lement avec T, mais cette variation est trés lente, et on la

néglige le plus souvent.

On peut traiter d'une facon analogue le mouvemenst
de 1'eau sous phase vapeur, en se rappelant que ce mouvement

ne se fait plus scus une forme laminzire, mais par diffusion,
et en signalant que les équations du mouvement sont treés con-
plexes et trés mal connues. Cette étude a €été faite par de
nombreux chercheurs, Pennman, 1940, Krischer-Rohnater 1940

Van Bavel 1952, Rollins 1954, Habib=Soiero, 1957, en psrtant.
de 1'éguation clazssigue de la diffusion de la vapeur 4'eau,
modifiée pour tenir compte de la porosité du milieu et du che-

minement (loi de Fick) que l'on peut écrire sous la forme :

G -::é B ckwa\g , (2.15)



e

ol Ay = flux de matidre par unit¢ de surface pendant

1l'unité de temps (g.cm ~ % sec™ )

oo = facteur de tortuosité du milieu

Doty = coefficient de diffusion de la vapeur d'eau dans
1'air (em?/sec )

a = contenu volumétrique d'air du milieu ; cm 3
d'air par em3(a= 9 -n)

@ = masse spécifique de la vepeur d'eau. (9./owd)

Si 1l'on admet que la vapeur d'enu est un gaz parfait on a, en
utilisent 1'équation (2.13), qu'on peut aussi écrire

e Zﬁ% 7 : e mssse, spécifique vapeur d'eau
saturee? '

qradp = oradp, + §, gqrad K (2.16)
FPhilip et de Wwies montrent que, pour une v=leur constante de
© on peut suvposer, avec une bonne approximation que H
est indépendznt de T. Il en ressort donc que H=H (& ) et
3o ; d =L 247)
Qo = ?° (1), BoL® ?faﬂ?; R. :%q,raﬂ'f + 9 54 qnu:\g (

dtoh d'apres (247): fl:va» s = Dy 00T - Dgvay O | (2.18)
P I>rvu+ = coefficient de diffusivit¢ de la phase vapeur

sous l'action d'un gradient de température

o T T W ot el T | e (2. 78
YA Takw dr fw
. bevap = coefficient de diffusivité de la phase vapeur

sous l'action d'un gradient de teneur en eau

D )

ad Do, TA a
akute ?o‘ o B Qi‘ . v

— e =

e AT ow B Ty

On sépere donc ainsi le flux de vapeur en deux composantes,

1]

l'une due au gradient de température, l'autre au gradient de
teneur en eru.



De nombreuses études expérimentales ont été effec-

tuées par Gurr 1952, Taylor - Cavazza, 1954, Rollins 1954,
Kuzmak-Sereda 1957, meis ces études montraient invariablement
que le flux de vapeur obtenu était de 5 & 10 fois supdrieur &
celui prévu psr cette théorie, avec de plus un décalage de la
teneur en eau correspondant au flux maximum. Comme les deux .
facteurs affectant le flux de vepeur sont D9“+ , dont 'éva-
lustion donnée par Philip (1255) ne pose aucun probléme et

DTQQ_ , Philip et de Vrnies se sont penchés sur la détermina-
tion de ce coefficient qui, d'aprds le théorie précédente,
doit &tre donnée par (2.19).

D

dQ,
et ‘quu zak SP 1V

4t €fw

Or cette théorie a €+é établie per Penmenn en con-
sidérent 1a diffusion de CS* et cHz Co cuy , aucun
de ces corps n'ayant d'intersction avec les phases liquides
ou solides du milieu, et a €été ensuite appliquée par Penmann
snd Schofield (1939), Philip (1953), Taylor Cavazza (1954),
Rollins (1954) & 1'équation de la vapeur d'esu sans tenir comp=-
te des intersctions de la vapeur d'eau avec le liquide et
le solide. D'oh 1la différence entre les résultats expérimentaux

et théorigues.

Considérant ce fait, Philip et de Vries (1957) ont
€mis une théorie tenant compte & 1= fois des interactions entre
l'esu et la vapeur d'eau et des différences de gredients de
température dans des pores remplis d'air et dans le milieu

global, pour un milieu presque sec.

Envisageons donc un milieu si sec qu'il
n'y ait plus de continuité de la phase liquide. Entre deux
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grains de sol voisinsil y aurs, & 1'é-
quilibre, une goutte d'eau formant un
"f1ot" avec égalité des rayons de cour=—
bure des 2 ménisques et, de chaque cd-
té, de la vapeur d'esu. ( {g12)

Supposons qu'il existe un gradient de
température entre les deux chomps de va-—
F@ 2 : peur d'eau ; il y aura production 4'un

flux de vapeur dans le sens de la

fl&che, avec condensation en A, évaporation en B, donc augmen-—
tation de la courbure en B, diminution en &. Ceci continue
jusqu'®d ce que 1l'écoulement capillaire du aux différences de
courbure dans 1'flot égalise le débit d'évaporation en B et

de condensntion en A. Les ménisques prennent alors la position
finale marquée sur l= figure en pointillés. Notons que dens la
théorie classique, on considdre cet f1ot comme un obstacle
bloquant 1'écoulement de la vapeur d'eau.

On peut donc regarder le transfert d'humidité sous
des gradients de température dans cés'milieux presque secs
comme un processus d'édcoulement paralldle dzns des régions de
vapeur et de liquide, l'écoulement de vapeur €tant déterminé
par le gradient de pression de vapeur dans les pores pleins
d'air, alors que l'écoulement de liquide dans les flots doit
8tre égel au flux de vapeur.

Pour faire une analyse détaillée de ce phénoméne,
; : : pressions de
il faudrait connaftre les champs de températures et devvapeur
dsns tous les pores pleins d'air. Au lieu de cela, nonus allons
faire une hypothése simplificatrice en considérant un gradient
moyen de tempéreture pour tous les pores pleins d'air. Le flux
de matiére de veapeur 40 & ce gradient moyen dans un pore plein

d'eir peut s'écrire :

Ui ~

qm‘, = - 'Dm- ) i:° (*QAT)CL (2.20)
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obtenu & partir de (2.18) et (2.19) en remplecant 8T par

1 (on a un pore plein d'air — &g St g - = 1). Ceci
donne aussi le flux moyen de matidre & travers tous les pores
pleins d'sir si (gred T )&' est le gradient moyen de tem-—
pérature dans les poresy, qui peut 8tre de 1l'ordre de 2 fois

supérieur au gradient de la température dens le milieu global.
Puisque la section totale d'écoulement est égale 2

celle occupée par l'sir et 1l'eau, et comme nous avons vu gue
le flux moyen de matidre dans les flots liquides est égal au
flux dans les pores pleins d'air, le flux total de matidre 4dfl
au gradient de température peut s'écrire

f%’ﬂ;.: ~ (a+®) Dap, %;. %?‘; (o T)a= - Vg grae T (2.21)

/
ot Divap désigne 1la valeur de la diffusivité de vapeur
du aux gradients thermicues dans cette théorie révisée.

Le rapport V entre le transfert de vapeur donné
rar cette théorie est celui donné par la théorie primitive

vaut donc

v = a+6 (grasd T)a (2.22)
Ta graa

et, pour les milieux pratiquement secs, ce rapport vaut envi-

ron 5. Si bien qu'il recouvre l'écart qui existait avant cette
théorie entre le flux de vapeur mesuré et le flux obtenu théo-
riquement.

De Vries (1952), donne une mé thode de cslecul du
ranport th$1)¢/aﬂuir ainsi gu'une teble permettant d'obtenir
ce rapport en fonction de v et de a.+0

Lorsque le milieu s'humidifie, cette théorie n'est
plus valable, mais on montre que le flux de transfert de va-



peur est négligeeble devant le flux de liguide.

Cette analyse a permis de confirmer les résultats
obtenus expérimentalement et, en appliquant cette nouvelle
théorie, on peut donc connaftre le flux de vapeur dfi & des
gradients de température.

L'éouation (2.14) permet donc de calculer le débit
de liquide dmsns un milieu soumis & un champ thermique, 1'équa-
tion (2.18), corrigée par (2.22), le flux de matidre de vapeur;
en les ajoutant on obtient donc le flux total de matiére per

: - Dg grad® - Dy ograd T - ' (2.20)

e
Pw

oli 1 est le vecteur unitaire dans la direction z, avec

ot B w0
D= Douy + Opvay (?.<4)
De = b‘rh‘q + ‘b"rvq* = 'D'M\'qi-? Dy vay,
ou, si 1'on veut la teneur en enu, avec %gz._cﬁvq_
2 3 i ] n oEY
20 . v (vpqeed®) + <Aiv (D qradT) + i& (2.25)

Les énuations (2.23), (2.24) et (2.25) peuvent 8tre considé-
rée com-e les équations générales du mouvement de 1l'e=2u dans

un milieu non saturé, isotherme ou non.

Philip et de Vries ont calculé pour une argile connue
(Yolo Clay), sur les bases des rfsultats de Moore (1939) don-
nent Y (8 ) et k' ( 8 ), les valeurs de Dty , Drvay , Drvap , B
en prenrnt comme variable T = 2/3 (Pemmenn), Dogm= O, 274 culfrec

~

a 20°c o=, uo'sas/o..é s BoiE s Bu = 4G/ el
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et ils ont obtenu la coiwrbe donnée page T ®

On voit sur ce graphique la différence entre le Dyvay

donné par 1'ancienne théorie et le Dhivay  donné par la
nouvelle théorie. On remarquera également la valeur treés fai-
ble de D4 , dont le maximum vaut environ

27. ko8 and /s [ c
alors que, pour le méme sol, Dé&h wax & 10T awm® /3ee.
(voir également le graphique en page T %9 ). Les mouvements
dus gux gradients de températures seront donc toujours treés
faibles devant les mouvements dus aux gradients de potentiei
capillaire.

5) CONCLUSICIN -

On peut donc ramener le mouvement de 1l'eau dans les
sols non saturés & une équation semblable & l'équation de dif-
fusion et donnée par

B amAs s ~ _ ey (e 20
ew LB 2 T

avec q = q\M +Qa, (flux de matidre)

Cependant, d=ns la majorité des problémes d'écoulements en
milieu non saturé sous nos climats, les gradients de tempéra-
tures ne sont pas suffisamment forts pour influer sur 1l'écou-
lement (alors qu'ils sont prépondérants sous les climats dé-
sertiques). D'autre part, sous cette forme cette équation est
difficile & intégrer , et 1'on a surtout €tudié le cas 4'un
¢coulement isotherme et unidimensionnel, c'est &4 dire que si

l'on passe en

%%_': —vg 1'équation (2.25) devient
i S ?.@) ey L pour un écoulement vertiecal
®* - 2 % = e iy




(2.10), en fonction des données aux limites.

= 2 (p2®)| p ‘ .26)
_,h‘(T)vp) pour un €coulement horizontal (2 26)

ot D) est ls coefficient de diffusivité isotherme de
l'eau donné par :

U
W’ ki

Pour connaftre D ( % ) i1 est donc nécesssire d'
k' (® ). Nous allons étudier quelles sont les méthodes de
mesure de la conductivité capillaire, et, par lh-méme, de 1
diffusivité, puis, & l'aide de ces données nous verrons que
sont les;mOyens_de ré¢solutions de 1l'éouation du ﬁouvementAﬁ
l'eau dans des sols non saturés, sous la forme (2.26) et

s
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-III. MESURE DE LA CONDUCTIVITE CAPILLAIRE ET DE LA DIFFUSIVITES

Puisque la conductivité capillaire dépend de la
saturation, et que la loi reliant k' et S n'est psas, & prioriy
linéaire, la mesure de k' sera trés ddlicate, car il sera
nécessaire d'établir dans tout 1l'échantillon une saturation

constante, et d'avoir un écoulement.

Les méthodes de mesure que nous allons étudier ont
¢té mises au point & 1= fois par des agronomes et ingénieurs
du sol, intéressés par les problémes 4'écoulement 4'eau dans
des sols non saturés ol 1l'air est & la pression atmosphérique,
et par des pétroliers, intéressés par les conditions d'époule-
ment dans les champs pétroliféres lorsqu'on chasse le pétrole
par de 1'eau ou de l'air. On trouvers donc deux opticues trés
différentes ; scit mesurer lz perméabilité & une seule phase,
la 2¢ étent au repos, soit mesurer la perméabilité & deux
phases s'éenrulent toutes les deux. De plus, les problémes
des arronomes sont relatifs & des €coulerents & faible pro-
fondeur, souvent unidimensionnels (évaporation au dessus d'une
nappe, dr=inage vertical), qu'il sera facile de recréer par
modéle : colonnes verticales emplies de sable avec une nappe
3 heuteur constante et un débit d'inflitration impose, et
sur lesnuelles on pcurra mesurer la perméabilité pour diffeé-
rentes branches, alors que les problémes des pétroliers sont
relatifs & des écoulements & fortes profondeurs, sous de for-—
tes-pressions et des températures importantes que l'on essa=
yera de reproduire en laboratoire sur de petites crrottes.
D'ob deux méthodes de mesure trds différentes, mais qui né-
cessitent 1'obtention d'un régime permanent. Nous les é¢tudie=

rons toutes les deux cer la seconde peut &tre applicable,



avec quelques modifications & la mesure de la conductivité ca-
pillaire. Nous verrons eénsuite une 3e méthode servant & mesu-
rer k' avec des ecoulements non permanents.

1) MESURE DE k' A L'AIDE'DE COLONNES DE SOL.

Méthode mise au point par MOORE (1939), qui consiste
& fixer un certain débit d'évaporation dans une colonne de sa-

~ble contenant une nappe &

aur sec ; niveau constant & sa base. Il
S !

.suffit pour cela d'imposer
une pression de vapeur satu-
rente dans l'air au sommet de

~la colonne inférieure & celle

Sk qui régnerait & 1'équilibre

dans 1l=a colonne,Qén envoyant

par exemple de l'air sec au
somret de la colonne), et, la
nappe étant maintenue fixe,

Oravien
greswas

il se produit un écoulement
‘vers le haut (p. I.19).
mesure le débit d'évaporation

: par le degre hygromé trique

de l'air sec, anrbs passage sur la colonne, la succion, en dif-
férents points de la colonne, par des ten81om%tres, et le degre
de saturation par rayons *& yOu neutrons. Lorsque le débit

5« evaporatlon est permanent, le degré de saturation est constant

dans chaque tranche et, & la hauteurAz_au—dessus de la nappe
la charge est c[:::' O T S A

En régime permanent, on aura d'aprds la loi de Darcy

% grad (Y42)

g - W[4 1)

généralisée :

goit
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A E‘r-

puisque 1'écoulement est vertical

d'on

tia 5

2&2..4-1 : (3.0

42

Si, avec les mesures des tensiomdtres on trace QI ( 2 ),
(2) done W (% ). Comme on e aussi S (& ),

a aussi

on aura

ay
<

done

k'Cs)

Avec des colonnes de 100 em on.peut obtenir un large
rang de succion. Cette méthode étant 1l'objet de la these de

Y. BENBLIDIA, nous n'insisterons pas d'aventage dessus.

Le principe a été repris par Child =nd Collis -

Georges (1950) en versant lentement 1'eau au sommet d'une co=-

lonne de sable.

Pour des succions plus fortes (au dessus du champ
de mesure des tensiométres), Richards and Moore (1952) ont
préconisé une méthode indirecte. Il s'agit de placer les é chan-

F@l4

tillons dans une chambre de pression
contenant de 1l'air et élever la pres-
sion de 1l'air de fagon & amener la
pression de 1'eau dansl!échantillon
niveau de la pression atmosphérigue.
Plus la pression de 1l'air croft, plus
Pc augmente ( pc,-' Pa.ir - Peau® Pair )
et 1'échantillon se désature. Cn
établit un écoulement d'eau avec
arrivée par une plaque poreuse au
dessus de l'échentillon et départ
par une plague poreuse en dessous(Q@@
De plus, on mesure le gradient de
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pression capilleire & la traversée de 1l'échantillon par un
manomttre différentiel branché entre les deux plaques. A cha-
que valeur de P, correspond une certaine valeur de S, donc
de hf, et & chzque valeur de grad P correspond un débit
donné ps=r ls loi de Darcy. Si 1l'on néglige le terme gravitaire

o ! . ' AP
q: ~kgrndp. =-k =

Si 1'on attend que, pour P, donné, G entreé = q sortie,
on aura : s q

et on connmltra le saturation correspondante par mesure de

la quantité d'esu sortie.

2) MESURE DE k' PAR DEPLACEMINT DE LA PHASE MOUILLANTE.

Cn arrive donc & une néthode de déplacement de 1'eau
(fluide mouillant) par 1'air (non mouillant), plus générelement
comme "mét-ode de déplacement de 1lz phase mouillante".
Les méthodes de mesure différencieront per la fagon de désatu-
rer 1'échentillon. On peut en effet

- g0it contrBler le potentiel des deux phases et mesurer les
débits et les saturations (Mcéthode Hasgsler)
- soit contPBler les débits séparés des deux phases et mesu-—
rer les potentiels résultants( Méthode Penn-Stat )
- soit chasser le liquide par du gaz & une pression trés for-
te (#iéthode Welge).
Mgis toutes ces mé thodes se heurtent & la méme dif-
ficulté : il faut gque la saturation scit constante dans 1'é-=
chentillon.

air B Considérons per exemple un €chan-—
tillon de sol ol il y a un €écou-
P lement 'd'eau et d'air, et suppo-

con Pw sons gue nous injections les deux



phases & 1'entrée, sous deux pressions différentes g, et py
et que la sortie de l'échantillon soit & la pression atmosphé -
rique. Il existe plusieurs perturbations dans 1'échantillon.

1) il y aure 3 l'entrée une zone de transition ol
la saturation en cheaque fluide sere mal définie

2) & 1a sortie, les deux phases passeront 4'une zone
de pression capillaire finie (1'échantillon), & l'air ou la
pression capillaire est nulle. I1 y aura donc tendance a la
rétention de 1la phase mouillante (l'eau) per 1'échantillon,
done cn aura une saturation 4'esu assez forte & la sortie
(Effet de bout).

3) la pression capillaire p .Pp,, Vva varier de

Eaale LR 3 1'entrée de 1'échentillon & @ :0 a la

sortie. Comme Fi‘F%QS) la variastion de pression capillaire

entreine 12 variztion de saturation dans 1l'échentillon.

Ces 3 remarques montrent que la saturation ne sera

pas constante dsns 1'échantillon. Comme les mesures de satura-—

tion ne sont que des mesures moyennes (pesée, résistivité,
8oy vy 8l lailol hf(S) n'est pas une loi linéaire, ni Pf(q/)
on n'sura pas le droit de relier une valeur moyenne de R &
une valeur moyenne de la saturation. Il faut donc dans tous

les cas garder la satursation de chaque phase constante, ou,

ce qui revient au mdme, la pression capilleaire constante dans
tout 1l'échantillon. '

Les trois méthodes citées ci-dessus ont été mises
au point pour tenir compte de ce fait. Nous ne donnerons iecd
que les principes mémes de ces méthodes laissant au lecteur
lec soin de se reporter aux articles cités en référence pour
une étude plus dét=illée.

2.1. La premidre méthode, dite "Méthode Hassler" ou "léthode

s
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Capillaire", consiste, en gros, & sertir 1'échantillon entre
deux plaques semi-perméables, ne laissant passer que la phase
mouillante, mais rainurées sur leurs faces internes pour
permettre d'envoyer un débit de gaz dans l'échantillon.

Désignons par 1l'indice L la phase mouillante et par

l'indice A la phase non mouil=-

fa\nures

lante, on impose une perte de

pression A P & la phase non
A
mouillante et une perte de press

sion A, P & la phase mouillante

Solent. (AR et ' LB 1les prESs
sions d'entrée et de sortie im-

posées au liquide,
aPoet. A% les pressicns
d'entrée et de sortie imposées

au gaz. (AR =p) (&g15)
La pression capillaire & 1l'entree

sere B o P et la pression

capilleire & la sortie sexa
A%- Pux(aR-AP ) - (P- &F)

81 1'on s'arrange pour que

fyg \5

AA?z AP alors le pression capillaire est constante dans tout

1'échentillon, donc la saturation. Cette méthode, mise au
point par L. A. Richards (1931) puis Hassler (1944) a été étu-
diée par Osobs = Richardson (1951), Pottier (1959) et reprise
paer A.T. Corey (1956) pour 1l'adapter au mouvement d'eau dans
les sols, avec écoulement d'air.

Pour une pression capillesire choisie, donc pour une
saturation choisie (courbe ﬁ;ts) ), 1'air et 1l'eau sont
injectées de facon que

Pression de l'air = Pression de l'eau + P_



&

On injecte généralement 1l'sir sous une pression D%y
l'entrée pour le recueillir & la sortie sous la pression at-
mosphérinue, et 1l'eau est injectée et recueillie sous pres-
sion négative de fagon & ce que la perte de chnrge soit la
m8me dans 1'eau que Adans le gaz (voir schéma) on obtient la
désaturation en liquide en augmentant Pe

Pour chaque valeur de 9, choisie, on attend que

le régime soit permanent ( q entrée = Q sortie), et pour
chaque phase on a
I 0
q; = -l aara.é $ (£21,2)
0 oy - T T
Ur dici grad c(: = s S

il suffit donc de mesurer le débit dans chaque phase, le gra-
dient de pression dans une phase (eau par exemple) et la sa-
turation pour avoir

CUR (3.3
AP/AL

Cevendant, cette mé thode est rendue délicate par le fait qu'il
faille rainurer les plagues semi-perméables pour produire un
écoulement d'air. '

Soiero (1961) a essayé avec la mBme méthode de
faire circuler seulement l'eau, en gardant la pression d'air
constante et égale & la pression atmosphéricue;l'eau circule
encore sous vide, mais il y a nécessairement un gradient de
pression capillaire, donc de saturation. Nous tenterons dans
la partie expérimentale de notre these de produire un appareil
gui permette d'éliminer l'influence de ce gradient de pression
capillaire, avec écoulement d'eau seulement.

2.2. La senonde méthode, dite "Penn-State Méthod" ou "Méthode
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dynsmique" est tout b fait différente dans son principe. Mise
au point par Morse - Terwilliger - Yuster (1949), elle consis-
te & injecter séparément les deux phases dans 1'échantillon,

sans plaques semi-perméables.
aai s Pour éviter & la fois les pers
— @ Joinky +°ﬂqu.q \ ’ ’

?:?— turbations & 1l'entrée de 1'é=-
VAV LI LR, chentillon, 1'effet de bout et
oS - le gradiént de saturation,

7 1'échantillon est découpé en

3 morceaux. Deux morceaux

GRS 74\

extrémes, dits "échantillons

AM

o electrodes de bout" servirons & encais-

el ek ser les perturbations & 1l'en=

Rg \6 trée et 1'effet de bout, alors

S v gue les mesures seront faites

sur un échantillon central en contact capillaire étr-it avec
l1es échantillons de bout, trds mince (en général @ 30 mm,

I, = 15 mm) et ol la pression capilleire est pratiquement cons-—
tantel Lg ¢ '

1s ssturation est mesurce par résistivité, le gra-—
dient de pression par un manométrg différentiel branché sur
les deux faces de 1'échantillon central, mais cette mesure est
trds délicate, et ne peut se faire que sur des échantillons

consolidés (grds).

L'échantillon est d'sbord saturé en phase mouillante
(huile, grumure) et on le désature en envoyant un débit de
gaz. On opere par palier, de fagon que la somme des deux dé-

bits, soit toujours une cons tante.

Vesure délicate, et absolument inadaptée & la me-

sure de la conductivité capillaire dans les sols, du fait de



la texture non consolidée des matériaux envisagés. Tlle est
cependant beaucoup utilisée dans la recherche de ls perméabi-

lité relative dans les grds constituant les champs pétrolifé-

res, et on pourra trouver une analyse détaillée des facteurs .
influengant les mesures dans l'article de Geffen, Owens, Parish
and Vorse (1950), ainsi qu'un compte-rendu d'expérience dans
celui de Albert et Chaumet (1954).

2.3 Quant & la troisidme m¢ thode, nous ne la citerons nue
pour mémoire, car elle consiste & déplacer le liquide mouil=-
lant un milieu poreux en le chassant par un €coulement de

gaz & forte pression, de fagon % rendre les gradients de pres-
sion capilleire négligeables devant le pression du gaz, car

le linquide est initialement au repos, et pendant un instant
trés court. Cette méthode ne permet que d'obtenir ls perméabi-
1ité relative au gaz (Weldge 1952).

De ces trois mé thodes de déplacement de fluide mouil=-
lant dans un échantillon saturé, soit par €écoulement capil-
laire, snit par écoulement dynamigue, nous ne retiendrons done
que la prermidre comme apte & fougnir des résultats intéressants
pour la mesure de k' (' p, ) dans les sols non saturés, et nous
chercherons comment modifier cette mé thode pour pouvoir 1l'ap-
pliquer & un échentillon oY l'air est & pression constante.

On trouvera une description plus détaillée de ces 3
méthodes dens l'article de Osoba-Richardson-Kerver-Hafforgd
et Blair (1951) qui établissent une comparaison des résultats
obtenus par ces 3 méthodes pour obtenir le perméabilité rela-
tive d'une roche en huile et gaz, en fonction de la satura-
tion respective en chacun de ces fluides, ainsi que 1'analyse
des facteurs affectant la mesure. Cette mesure est surtout
fajite par les ingénieurs de l'industrie du pétrole pour trou-



ver & partir de quelle saturation la perméabilité & 1l'huile
d'une roche imprégnée devient négligeable.

3) MESURE EN ECOULEMENT TRANSITOIRE.

Les deux types précédents de mesure, soit sur des
colonnes de sable, soit par déplacement de la phase mouillasnte
présentent le m8me défauts ce sont des méthodes lentes car o
il faut attendre que le régime soit permenent.

Une méthode rapide et intéressante a été mise au
point par W.R. Gardner (1956), permettant de déterminer la
conductivité capillasire et 1= diffusivité en fonction du volu-
me d'eau chassée d'un échantillon par une application de pres-
sion d'air. Gardner reprend donc le principe de Richards and
Moore - (1952), mais il modifie son expérience de fagon &
arriver & un écoulement identique & celui donné par Terzaghi
pour la consolidation unidimensionnelle. Cette identité n'est
cependant qu'spparente car nous raisonnons sur des matérisux
incompressibles, alors que Terzaghi a établi sa théorie sur
des matériaux compressibles.

Le principe expérimental consiste & utiliser 1l'ap-

pareil de pressicn & membrane nis
au point par L.A. Richards et utili-

sé ecoursmment pour les mesures de
vpressions capillaires (pour pF >2
et <« 5 )(voir cours de M. SANTON) (kg 7)
L'échantillon est maintenu & sa par-

tie inférieure en équilibre hydrauli-

que avec de l'esu a la pression at-

Fgl7' s mosphérique, par l'intermédiaire d'-

une membrane semi-perméable, et il
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est soumls sur son pourtour & une pression isotrope d'air. Le
cohtenu hydrique de l'échantillon est modi £ié par une petite
augmentation de la pression d'air, et il y a écoulement 4'-
eau jusqu'd ce que l'eau interstitielle de 1'échantillon soit
en équilibre hydraulique avec l'eau extérieure. La quantité
d'eau chassée par l'incrément de pression est mesurée et peut
8tre directement reliée & la conductivité capillaire.

I1 y a donc une grande analogie avec les essais de
consolidation unidimensionnelle oedométrique avec drainage sur
une fsce et écoulement d'eau, sous l'action d'une augmenta-
tion de contrainte éxtérieure_ Jjusqu'a ce gue la pression in-
terstitielle s'annule, mais il y a une différence hydrsulique
fondementale entre ces deux essais, différence qu'il est im-
portant de signaler : '

1) dans 1= consolidation, 1'échantillon est saturé en début
de mesure et reste saturé durant toute la mesure, la quan-
tité d'eau chassée étant directement relide & ls contrain=-
te appliquée par la varistion de volume des tores de 1'é-
chantillons

2) dans l'essai de Gerdner, 1'échantillon est saturé en début
de 1l'échantillon et se désature durant la mesure, la guan=-
tité d'eau chassée étant reliée & le contrsinte applicuée
par la loi de 1'écoulement en milieu poreux non saturé, le

volume des pores restant ccnstant et indéformable.

I1 faut enfin signaler que la membrane semi-perméable
sert non seulement & établir 1'équilibre hydraulique, meis
surtout & emn&cher que des bulles d'air passent de l'échentil-
lon & 1'intérieur du tube capillaire servent 3 mesurer la

quantité d'eau chassée de 1'échantillon.
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Le principe théorique repose sur la linéarisation
de 1'équation (2.7) de 1'écoulement de 1l'eau dens un milieu
isotherme non saturé

2. dv (k') gmd gry] (27

Si 1'on suppose que l'échantillon est suffisamment mince pour
négliger 1'influence de la c8te (on peut, pour une meilleure
approximetion, fixer le pression p dans le tube capillaire
extérieur dans le plan médian de 1l'échantillon}, et que 1'écou-
lement est unidimensionnel vers le bas, (2.7) devient

2 _ 2 oo Y v ’
2. 51(\“(9)%) (3.5)

Supposons que 1l'on ait atteint 1'énuilibre (écoule-
ment nul) au bout d'un certain temps sous la pression P; dans
le gaz. Si & cet instant on augmente la pression desns le gaz
de Ap , la pression drns 1l'easu va augmenter de Ap et
l'eau va s'écouler par la hase jusou'd ce que la pression in-
terstitielle devienne nulle.

Soit . Pg* P, +Ap la pression dans le gaz
u la pression de 1l'esu dzns l'échantillon

Pour Ap donné, W ve varier de Ap (pour t = C) & O (pour
t grand ), et la pression capillaire

B Vo Pans TR~

ve varier durant 1'expérieir\1c\'ce d)e P2 Pg-= By 8 P i
R=Riedp P piedp | Fbs
v b Dans la formule (3.5), \‘\/ est le
potentiel capillaire exprimé en terme
B T 5 de hauteur d4'eau.
t=o t grand En fonction de la pression, on a
w=A4p uz0 \{):_pf_ _ (P -w)
Pz ©i Pe: P 09 Q9




)
&

ol L est seul varisble. L'équation (3.5) peut donc s'écrire

A8 g '(§) 2w .6
7,\:“@—’5;[“)%1 (3.6)

. Cette énuation est une équation différen-
tielle non linéaire.
Pour le linésriser on suppose

1) que Ap est suffisamment petit pour que k' reste constent
pendant l'application de Ap

2) que durant la variastion de pression capillaire de P & P
la teneur en eau est une fonction linéaire de la pression
capillaire.

Donc pour Pc4= P L, <Pcz_" p{ on suppose que :
k' = 'atve |
8 = &'+ bp,
Comme P, = p4 &L , on peut aussi écrire O-a3+bu

En portant ces deux hypothises dans (3.6) on obtient

et, si 1'on pose Do Rl B __Lh_'_,_ (3%
2 2%

(voir pL8 pour définition de D)

On aura finalement

gy Ee (3.8)

-
e
=3

ot o

o1 D est le coefficient de diffusivité.

~

On voit donc l'analogie entre (3.8) et 1'équation de



consolidation unidimensionnelle

M e, ¥u
* s

La résolution de (3.8) ne pose pas de probléme,
les conditions aux limites étant (fLg9)

G=pu+dp
{ ; -z =0 pc(qt)z ©
Y
e e (- .2 =1 (?E&) zo pas d€coulement
-0 o % 2 7t 2=l £ 8
R par face supérieure
t=0 z
% 19 Au (20) =4p
On obtient :
- (39" o

WU(t)z 48P 5 4 gw NNy e (3.9%%

Ln) =t M |

Calculons la varistion du volume d'eau dans 1l'échan-
tillon en fonction du temps, sous la pression extérieure

Soit Vw (&) le volume d'esu dans l'échantillon

A le volume de’l'échantillon
la teneur en eau volumique est Bz Tgf
Si A .est 12 section de 1'échantillon, on a
L
un.):j A B(t) d2 (3.100
A0

avec 9: a+bu

en substituant l= valeur de u donnée par (3.9) et en intégrant
(3.170) on obtient

_(mny2py
suvap £ 1 o) (3.11)

V b-. év
w ) * n2 nwi n2
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Les valeurs extr&mes pour '\fw ) sont
t-.o W= AP 9-_ a-bbAp VW°= aV . EVAP
L:oo wz0 0:-a Vw‘,.ov

Soit AQ 1la quantité d'eau sortant de 1l'échantillon pendant
Ak | La quantité d'eau Q, sortie entre t = 0 et t =o°

est
Qo: Vwo _de‘ = bVAP
d'ol
. Qo
b= VaAp (3.12)

La quantité d'eau Q sortie entre t =0 et t est

~(™)2pt
Qe ¥, - Vg mbVap o Shilh . e ) (3.13

Wo = n2
si 1'on s'arréte pour th au ler terme de la série, qui
converge trés repidement.

Donc au temps t il sera sorti de 1l'échantillon

-(%)2pe (%2
Q= bVAp- i":{ﬁ_e Ul o QR,. 8% e &)ok

nT
D)ot
Lo i 8 Qo —&")
d'on R-Qo = = e
Soit _
r - 8 8@ n\2 r
‘ Log (@-Q,) = e - ()2 ok (3.14)
Lag (G2 ) Si donc 1'on trace log (Q-Qe) = §(&)
v e on obtient une droite (f{g. 20)
Uty .d'ordonnée & 1l'origine Uog 8_'??'
= (N2
g s .de pente m = \.:) D

Donc si pour un Ap donné on
mesure le volume d'eau Q&) sorti

«

fg 20 |
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de 1'échantillon su moyen d'une burette, et si Q, est le
débit total sorti & 1l'équilibre, en revortant log ( @ - Qg )
= .f (&) on obtient une droite de pente

™ (&)

et on aura : R'- D \agq e Y Pq

en fonction de la pente m on aura donc, pour chaqgue llp:;q-p\

1 M. 09 Qo
k' vmg@)z (3.15)

I1 suffit de recommencer par palier de pression croissant pour
tracer R'= £ (pe) '

Cette méthode & le gros avantage de pouvoir &tre
utilisée a des pressions capillaires atteignant 20 kg/cm? et
d'8tre relativement rapide. Elle a été reprise par Miller ek
Elrick (1958) puis Rijtema (1959) pour tenir compte de 1l'in-
fluence de la membrane. Si 1'on définit 1'impédance comme le
rapport %% s, on trouvera dsns l'article de Rijtema des aba-
ques nermettant de tenir compte de 1'influence de la membrane

. en fonction du rapport impédance membrane sur impédance

échantillon.
Soit ;%E_ ce rapport, BRijtema montre que pour
%f = 30 1l'erreur que 1l'on fait sur k' si 1'~n ne tient

pas compte de la membrane est de 6 ¥

: %} = \60o 1l'erreur est de 1,8 ¢

: :
- Comme 2e . EEE L ou ky et k' = gonductivités de

'_ ' ¢
- e . la membrané et de 1'échantillon

1l et 1' = hauteur de membrane
et de l'échantillon.
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on errive trés vite, avec des membranes minces et de relative-
ment fortes perméabilités & des rapports .ﬁg trés supérieurs
& 100, si bien qu'on peut négliger 1'influence de cette mem-
brane.

4) RESULTATS — VALEURS DE k'(® ) et D (9).

Toutes ces méthodes conduisent 3 12 conclusion sui-
vante : dans tous les matérisux, la cnnductivité canillaire
k' décroit trés rapidement au fur et & mesure que la teneur en
eau diminue. On trouversa p.Ir.'® ' un graphique, en‘coordonnées
linéaires, montrant la variation de k' avec la succion pour
des sols dont la conductivité hydraulique (saturée) varie
de 5,5 5 10° & 5,107 . om/aee.

On voit que le décroissance est trés repide, et que
la valeur de k' est négligeable sit8t que la pression capil-
laire atteint 100 em (Richaris and Moore 1952). On s'est long-
temps demandé (Richrrds 1936) si la conducti¥ité ne s'annulait
pas pour une certaine pression capillaire. En fait, des expé-
riences faites avec l'appareil & membrane décrit ci-avant ont
montré que chaque incrément de pression s'accompagnait d'une
variation de volume d'eau m&re pour des pressions atteignant
200 atmosphdres.

Afin de pou#oir obtenir une expression asnalytique
donnant k' (Y ) et D (P )
qui puisse permettre le réso-

lution des équations du mou-
vement de l'eau dans les sols,
W.R. Gerdner a reporté ses ré-
sultats dans des graphiques
log=log. On trouvers piE_zO(@@gé
les courbes de k(Y ) données

par V.R. Gardner and M.

\

Fireman ( 1958 ), pour

¢ Succion - Bars :
Cdapray AT Corey /959 ) '5321
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une argile, un sol limoneux et un sol argileux. A la succion

de 15 bars, la conductivité capillaire représente le 1/ 1000

~de la conductivité hydraulique,Amais on voit que k' ne s'annu-
le pas sous de fortes succions. Ces courbes montrent de plus

que k' est constant jusqu'a une certaine succion lka qui cor-
respond & la rentrée d'air,’ et gqu'ensuite k' est proportionnel .

SR q)-“' (Corey 1959)w ( Kg2)

Gardner suggere une équation :

k' = ______,qj?‘*; | | (3.13)

pour la majorité des sols, oll a-et b sont des constantes, n

~varie-de 1 & 4 pour les sols & textures fines et peut atteindre

15 4720 pour des sols assez grossiers.

- Gardner and Mayhugh (1958) ont également etudie la
variation D (© ). D varie avec

\so

la teneur en eau, mais dans un

rang beaucoup plus faible que k'.
En reportant log D = ;Q_LQ«)
on trouve pour 1les majorité des

PACHAPPA
\o

gols -z

@(B.Qg)

D=D, & (3.14)

o D, estle diffusivité pourgg

On trouvera sur le graphigue ci-

contre les courbes D ( & ) pour
0,00

les mémes sols que ceux considé-

6 _\Ww 2o =2 ;'o 'Se 3 '70. 2 >
o % | .rés ci-dessus. (&"922)
INDio = Limon Sablewx k | | V

PACHAPPA = Limoh sableuy Fn
CHINO = Sof arg/lewx

Fig 22




RELATION k‘(qJ) POUR PLUSIEURS TYPES DE SOL
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Il feut enfin 91gnaler 1 étude 1nteressante de
RAPOPORT et‘LEAS tendant & obtenir une expression theorique
: ( S) 8 partlr ‘de la courbe de pTESSIOn capilleire.

Les auteurs partent de 1a formule de Kozeny, donnant
la’ perméabillté d'un milien saturé sous- la forme : '

Rl S | S
ot  'wm est la porosité du,miLie@

A la surface spééifiqué;des grains de sol
't»\la constante de Kozeﬁy.(tortuosité) valant environ 5.

Dans le cas oX le mllieu n'est pas saturé (3 15) peut &tre

adapté en i ‘ ; :

. = remplegant la porOSité ebsolue M par 1a porosité affeative
S y représentant la matfice d'écoulement du fluide 3 cha=-
que degré de saturation ; £ ‘ ’

- substituant & la surface spécifique A (surface' totale des
pores), la surface spec1f1que AL representant la frontiére
de la phase 1iquide.

Ceei revient & l'hypothtse faite
par Richards pour généraliser la
1oiwde Darcy aux écoulements en
milieux non saturés.

" En considérant le systéme ¢
fluide—gaz & 1'équilibre, les au- .
teurs définissent les surfaces
suivantes { fg 24°)

AL-z R.,_,.I = gurface spemflque du -
‘systéme liquide (mouil-
lant).




Aa =Ry 17 & .gurface Spécifiqne du systéme gazeux (nonr
Sk moulllant)
A= Rq + R = surface spécifique du sollde,ou R, représen-

te l'aire de contact gaz-solide, R, 1l'aine
de’ contact liquide-sollde, et . T 1l'eire de
r\“ntact,liqulde-gaz.

La permeabillte effective au llqulde, obtenue & par—

tir de (3 15) est alors :

33“3 . | ‘ (3.16)

- A

k, -

et la perméabilité relative au liguide, définie par KL:.T% eat

Rk e ‘
K .‘j‘_'-_= S (3.17)
: )K 1 _A__._)z h
e AR

. Pour obtenir une expression plus maniable de la per-
méabilité relative, on tient compte des considérati-ns suivan-
tes : lorsqu'il existe une saturation minimum irréductible

en liquide (pour laquelle la perméabilité effective au liquide

est nulle), le liquide qui reste doit 8tre traité comme une
partie du squelette formé par les grains.-On définit ainsi une
surface spécifique effective Ag , représentant la surface

. de séparation entre lé-fluidevquiis'écoule et le fluide sta-
‘tionnaire. De plus, au lieu d'utiliser le degré de saturation

en liquide & , on utilise un degré de saturation réduite S

_S'-Q 'i'sso, 4 , (3.18)

: Par substitutioh dans €317, l'expre331on donnant la permea—
: billté relative au liquide est :

AN T
Ki. 8T PR ), _‘*_s.)‘ 2 (3.19
AeRtas ) e v
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Ceei implique . '
- que les couches moléculaires aux interfaces solide/llquide

et gaz/liquide’ restent stationnaires Fi
~-.que & ‘reste constant dans le milieu.

Pour calculer BoisoeoBil est nécessaire de connaitre
les.’ surfaces specifiques ‘Ae et AL .

Par un raisonnement thermodyna-~
mique, les auteurs montrent que

, 2 ‘
Ag= Zs= - _‘%. J P. 498 (3.20)

4

; AE.‘- =s, - _‘_\% & Qeg\s (3.21)

A= 53M~ 21.--._.j' E'JSar21W§2L

| .ol les intégrales indiquent les
'aires comprises entre la courbe
(D) et'l'axe § dans les 1li=-
mites 1ndiquees{ §q 25) (q -% pm)

~On obtient ainsi un eysteme de 3 équations pour 4 Variables .
Ag, Aa, AL e,\: e SR T % _on ne peut pas avoir de solutions =
séparées pour AL et I |

POuf'avoir AL,(RAPOPORT et LEAS proposent une hypo-

" thidse supplémentaire relative & la distribution des fluides dans

i~ milieu. Pour ceeci, ils con51dérent les - ‘conditions limites
 de distribution des fluides, correspondant & la. continuite des.
phases, et satisfaisant tougours la condition thermodynamique
. ae base, 4 savoir que 1l'on alt dans le milieu la plus grande
surface p0531ble.de contact liquide—solide c¢ompatible avec la
surface minimum de contect liquide - gaz. Il est en effet im-

B possible ‘d‘evoir'une‘analysefplue détaillée, qui‘nécessiterait‘
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- la prise en compte de 12 géométrle des pores. Ces veleurs li-'
mites conduisent alors, pour chaque degré de saturation, a des
 valeurs limites de VKL : ;

S"livant les formules (3.20) & (3.22’)’, on peut écrire :
=w= A, -21 } i

. - (2R
_Zs = A&: RG « I
Pour chaque saturation, Zw et Zs gdont bien définies e'.‘b,‘(
constants, et on aura un maximum pour A si I est maximum
Le maximum de I est etteint quand Rgq est nul. Donc 1a valeur:

o  maximum de A, pour chague
sa'turatio;n est, avec I=12s :
AL zzw* 2:5: Z3o + 25‘ (324
En fonction de (3.19), on :
voit donc que la valeur mini-
mum de K, correspondapt &
chaque saturatlon 4 une va=-
leur max1mum de 1a surface

spéciflque A, sera donnée

. o £ e ¢ - par
= Wwlae (Mguiv-gar) E2 selde faslrsh |
w0 (ligaike k) S Lguldt ; Ar fe. AT
1 2 gat _ Kimin: S [____53__] (3. 25)
‘RQZS BT i : : Zso+Es] .

Physiquement, ceci correspond ‘au cas o{i le gaz existe dans le
milieu sous. forme d'un réseau de canaux 1nterconnectes, et ;
sans contact avec le solide. (fvg 26¢) ’

oi l'on se’ reporte de nouveau é (3 23), on voit que

le mlmmum absolu th éorlque de AL correspondrait a 1-=0

soit A = Zw |, ou - Rg = Ag - . C'egt=a-dire que les phases

linuldes et gazeuses seraient seulement limltees par le solide -
(pas d'interfaces). h ;
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Cette hypothese est beaucoub trop restrictive, ear
il doit exister des interfaces (ménlsques) dsns le milieu.
‘RAPOPORT et LEAS évaluent la valeur minimum du rapport I/R
en utillsant les relatlons generales de pression caplll?ire t

I/RG.7 'Kp""‘) 5 (3.26)

oh FL;z‘ pression caplllaire 4 la saturgtion S

amz:valeurfmoyennétde_Qg pour S compris entre S et 3

Cette 1nega11te conduit & la valeur minlmum sulvante pour A,

Ciia: Bunr o 288 tvi
, A & A-n Pe. ) :
Sn
d'oh
_ 1
KL-mzx (3.28)

| 1Zw & 2 zs R s
4+ 811 \
Sh

On trouvera 01-301nt la’ comparaison entre les resul—

:tats de la permeabillte relative obtenue ‘par les courbes limltes
@t les résultats experimentaux (par la methode Penn State),

pour un échantillon naturel (sable non consolidé) et un échan#
tlllon artlflciel.

_On voit quéyla,majoritéfdes points tombent dans la
limite des valéurs calCuléés,‘et que la dispersion expérimenta-
le est du méme ordre. de grandeur que 1! ecart entre les courbes
g ou k! 1nteret de cette mé thode, qui n utillse que les. données

P. (5).
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Comperaison entre les résultats théoriques obtenus
per RAPOPORT et LEAS, et les valeurs de perméabilité
relative obtenues expérimentalement (Méthode PENN-STATE).

Sable non consolidé

[ 1 17
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IV. RESOLUTICN DE I'EQUATION DE
L'ECOULEVENT DE L'EAU DANS DES SOLS NON SATURES

L'équation générale de 1'écoulement , telle que
nous l'avons €tudide dens le chapitre II, se péseritant sous
le forme d'uné équation différentielle, sa résolution, c'est
& dire la connaissance de la teneur en eau © s du potentiel
capilleire \V et du flux q & tout instant et en tout point,
doit pouvoir se faire si 1'on connait les conditions initieles
(succion et teneur en eau) ainsi que la succion ou le sradient
de succion aux limites du systime.

Cependant, cette équation de 1'€coulement n'étant
pas linéaire, du fait de la présence des coefficients D (9
ou R'(® , se résolution n'as ¢+4¢ possible que pour des pro-
blémes prisentant des conditions initisles et aux limites trés
simples, notamment dans le cas d'écoulements isothermes. De
plus, cette équation peut &tre intésgrée pour des problémes
d'écoulement en réc-ime permanent, alors que pour un écoulement
transitoire 1'intégration ne pourra se faire que numéricuement.

(5]

ignelons enfin que les problémes & résoudre se ra-
meénent en général & deux types : '

- a/. ou bien on recherche, dsns un écoulement permsnent, le

débit connaissant les conditions initiales et aux limi-
tes (hauteur de 1=z nappe, teneur en eau & la surface du
s0l) : par exemple recherche du débit d'évaporation au

dessus d'une nappe & hauteur constsnte.

o

- b/. ou bien on recherche, dans un € coulement transitoire,



la varistion dens le temps et 1'espace de la teneur en
eau et du flux, connaissant les conditions initisles et
aux limites, jusnu'd ce que l'on arrive au résime per-
manent. Par exemple : recherche de la variation du débist
d'infiltration dens un scl en fonction du temps.

Pour arriver & la résolution de ces problémes, on

est amené & utiliser soit la forme analytique des fonctions
\p.'ul/) ou D (D) , 8S0it leur connaissance numérique. C'est
pour ceci sue nous avons étudié desns le chapitre précdédent les
méthodes de mesure de ces deux fonctions.

Nous nous plagons dans le cas d'un milieu isotrope
et isotherme non saturé, - ° >

1) CAS D'UN ECOULEMENT PERMANENT UNIDIMENSIONNEL.'

Ce cas estle plus simple ou'il soit donnd¢ de résou-
dre, et 1'un des problémes pratiques les plus intéresssnts
qul s'y rapporte est le suivant : comment déterminer le d¢bit
d'éveporation au dessus d'une nappe & heuteur constsante con-
naissent le succion appliquée & le surface du sol et 1la cote
de 1le nappe? -

llous avons vu (chap.JII) que ce probléme avait €1é
€tudié expérimentalemént par Moore (1939) et Richards and
Veeks (1952). Gardner-Fireman -{1950), Veihmeyer-Brookgs (1954)
se sont ¢rzalement penchés sur la r{solution exp¢rimentale
de ce probléme. Une ¢sude théorique trds intéresssnte en a
€t€ faite nar Gardner (1958), en utilisant sa formulsmtion
pour R'(§) et par Philip (1957 - d) par intégration numé-
rique.
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En récime permanent dans un matérisu isotherme non
saturé, on sailt que les égquations de 1'écoulement sont

/
O = div (Dgrad®) %\% (2.10) (R-o!
ou a_.__‘b%S-b_' (%%:-dl'vq_)

ou q est le flux d'eau & la surface du sol. (Qw.s/mz%m)

Considérons le cas d'un €coulement unidimensionnel
vers le haut depuis une nappe & la cote 2 = 2, ( 2 <ol
avec une teneur en esu 90 imposf€e & la surfacé du sol (Phi-
lip, 1957 - d).

L'équation de 1'écoulement s'écrit

= =N 88 _ k/ (4r)
g ar
Cherchons ¢ (9,%) ® Yo
(4.1) peut s'éerire %%-; £ EEFE s g 'Z'*_i .
o ME 1
o G i
s0it aw._J —D%w (4'C2.) ) L“
8. 2w <o .
F\g 2%

ol ®: = teneur en eau & 12 nauteur de 1= nappe (a;z,,,e‘:ew_)
% = teneur en eecu au niveau du sol : 2:0, 9, imposé
(fg 27)
L'intégration de (4.7) donnera une relation de 1a
forme B, 2y (q.°) y et il suffit de l'inverser pour avoir

q-= q&e,zwq (Philip, 1957 - Q)

Pour intégrer (4.2) Philip procéde par intésretion
nunériaque.
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On peut aussi fixer la succion \‘/ & la surface du

sol (Gardner 1958) . Comme D- k' 2YW

»®
L dB SRt i
(4.7) s'éerit. o -_bx k 4*_\4.
Sgih LlLL_-_ s 6 4
L sy
. ’ " WQ w
et, avec 2y <0 , 1l'intégration donne :| &,- (43)
W %+\

succion & la cote de la nappe (%:2w) Y, 0

il

avee U,
{, = succion & la surface du sol (2zo) Q)O imposé ({)(®e)

Les formules- (4.3) et (4.2) sont d'silleurs iden=—
tiques, mais pour réscudre (4.2) Gardner emploie 1l'expression
* 1 ’ V4
analytique e (W} trouvee par sa me thode de mesure :

el 8 (3.\3)
Yh+b
Bn possnt  ox & Bo abst (P trds voisin de 1)
g
(4.3) s'éerit 2y ® J s (4,4-)
0 oLL\) al

Gardner (1358) donne la valeur 2, = 2, (q,({l) obtenue par
la résolution de (4.4) pour des valeurs de - variant de 1
& 4, et aussi pour une fonction de le forme K= a exp (- by)
I1 suffit d'inverser pour avoir q =C\(2w,w) . I1 faut =i
gnaler que de nombreux autres chercheurs ont résolu le pro=-

bléme en prenant pour h'(gp) d'autres valeurs, =insi
Richards (1931) le'= ol +B
Ramson-Fox (1955) k' = a -

:"’K""ind (1955) kl = O L\)-S/z
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Houteur au devw e fLa
moppe

oo

Mais i1 semble que ce soient les valeurs données par Gerdner
qui permettent l'intégration la plus générale. Sil'écoulement
est horizontal, o= 9/ et ﬁ= ab mais (4.4) reste
identique.

Par l'une de ces deux méthodes on voit donc que
si 1'on connait q en régime permanent on peut étudier la va-
riation \V () e 2 est la cote au dessus de la nappe et
que si 1'on se fixe 2, on peu<ns1:XMLFault xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat"><ns1:faultstring xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat">java.lang.OutOfMemoryError: Java heap space</ns1:faultstring></ns1:XMLFault>