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Résumé

Dans un contexte de changement climatique dont les projections régionales sont incertaines, de forte
variabilité inter-annuelle du cycle hydrologique, de forte croissance démographique et de changement
d’occupation des sols, les questions relatives au cycle hydrologique et a la ressource en eau en Afrique
de I’Ouest sont cruciales. Dans un tel contexte, ce travail de thése approfondit la connaissance du
fonctionnement hydrologique du bassin versant de ’Ouémé supérieur (situé en climat soudanien au
Bénin), en considérant 1’ensemble des termes et des processus du cycle hydrologique.

Dans un premier temps, le fonctionnement hydrologique de I’Ouémé supérieur est analysé a 1’échelle
d’un versant grace au modeéle Hydrus 2D. Cette analyse de processus s’appuie sur un ensemble complet
de mesures (précipitations, évapotranspiration, humidité du sol, niveau piézométrique, débit en ri-
viere) obtenues dans le cadre de I'observatoire hydrométéorologique AMMA-CATCH. Les simulations
montrent que la ripisylve vidange la nappe profonde et la déconnecte ainsi du réseau hydrographique.
L’apport d’eau de la nappe profonde permet une transpiration de la ripisylve toute I’année, y com-
pris en saison seche. Les écoulements en riviere ne sont pas produits uniquement par exfiltration
d’écoulements latéraux de subsurface, les bas-fonds jouent probablement un role.

A méso-échelle, nous cherchons & quantifier l'impact de la variabilité spatiale de la conductivité
hydraulique a saturation sur le bilan hydrologique et 1’évapotranspiration. Le modele numérique
utilisé est nTopAMMA, formalisme dérivé de TopMODEL. A partir de mesures de terrain, nous
avons mis en évidence que la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique a saturation est
corrélée a ’occupation du sol du bassin d’étude. La prise en compte de cette variabilité spatiale dans
le modele nTopAMMA montre que I’état hydrique et I’évapotranspiration simulés localement par le
modele dépendent aux trois-quarts de la topographie et pour un quart de la conductivité hydraulique
a saturation.

Adoptant une approche ascendante, nous confrontons la représentation élaborée a 1’échelle du ver-
sant a la modélisation hydrologique a méso-échelle. Nous analysons les processus et flux verticaux du
modele nTopAMMA. L’amélioration de la modélisation du cycle hydrologique de ’'Ouémé supérieur
par le modele nTopAMMA nécessite (i) la prise en compte des hétérogénéités du bassin versant, (ii) la
modification du formalisme de I’évapotranspiration, (iii) la diversification des sources de prélevements
évapotranspiratoires et (iv) I'intégration de la nappe d’altérites.

Mots clés : Cycle hydrologique, Processus, Modélisation, Hydrus 2D, TopMODEL, AMMA-
CATCH, Climat soudanien, Afrique de I’Ouest.
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Abstract

In a evolving environment - unpredictable regional projections of the climate change, important
population growth associated with considerable land use changes - hydrological cycle and water re-
sources are critical issues. This work aims to deepen our knowledge of the Upper Oueme hydrological
functioning (Sudanian climate, Benin) taking into account all the terms and processes of the conti-
nental hydrological cycle.

First, the hydrological functioning is analysed at the hillslope scale using the Hydrus 2D software.
Field measurements from the hydrometeorologic observing system AMMA-CATCH are used. The
results show that the riparian forest and the deep groundwater form an interactive transpiration
system. The river streamflow is simulated by seepage of subsurface lateral flows from the entire
hillslope.

Then, at mesoscale, the nTopAMMA hydrological model - derived from TopMODEL - is used.
Thanks to field measurements, the correlation between the spatial variability of the hydraulic conduc-
tivity and the spatial variability of the land use is evidenced. Taking into account this heterogeneity
- the spatial variability of hydraulic conductivity - our results show that the evapotranspiration and
water storage simulated at the local scale (pixel) depend on the topography in the first place (3/4);
on the hydraulic conductivity in the second place (1/4).

Finally, an upward approach is adopted to analyse the vertical processes and fluxes in the nTo-
pAMMA model. The improvement of the modelling of the hydrological cycle of the Upper Oueme
watershed with nTopAMMA require : (i) the consideration of watershed heterogeneities, (ii) the
modification of the evapotranspiration modelling, (iii) the diversification of the evapotranspiration
sources and (iv) the integration of the deep groundwater reservoir.

Key words : Hydrological cycle, Processes, Modelling, Hydrus 2D, TopMODEL, AMMA-CATCH,
Sudanian climate, West Africa.

vii



viii



Table des matiéres

Résumé

Abstract

Table des matiéres

Introduction

PARTIE I Contexte hydrologique et questions induites

1. Termes et processus du bilan hydrologique en climat soudanien

L1, IntrodUCtion . . .. .e ettt et e e e
1.1.1. Contexte écoclimatique . . . . . . . . . . . Lo
1.1.2. L’observatoire hydrologique AMMA-CATCH au Bénin . . . . . . .. .. .. ... ...

1.2. Les termes du bilan hydrologique ....... ... i
1.2.1. Les précipitations . . . . . . . . . .. e
1.2.2. Les écoulements en riviere . . . . . . . . .. ..o e e
1.2.3. L’évapotranspiration . . . . . . . . . . . L Lo e
1.2.4. Le stock d’eau souterrain . . . . . . . . . . ..o

1.3. Les processus hydrologiques . .. ...
1.3.1. Genese des écoulements en riviere . . . . . . . .. Lo
1.3.2. Recharge de la nappe phréatique pérenne . . . . . . . . . . . ... ... ...

1.3.3. Origines du prélevement évapotranspiratoire . . . . . . . . . . . . . . . ... ... ...

2. Modélisations hydrologiques de ’'Ouémé supérieur et questions induites

2.1. La modélisation en hydrologie .. ...
2.1.1. Généralités . . . . . .o

2.1.2. Les modeéles de bassin versant . . . . . . . . . . . ...

X

vi

vii

ix

10
10
11
12
13
15
15
18
19
21
23
24

25

26
26
26



TABLE DES MATIERES

2.2,

2.3.

2.4.

Syntheése partielle

2.1.3. Lesmodeles SVAT . . . . . . . . e e
Les différentes modélisations hydrologiques de 'Ouémé supérieur............. .. ... .. ... ... .....
2.2.1. A Déchelle de la parcelle . . . . . L
2.2.2. A Déchelle du VEISAIb . . . o« o ot

2.2.3. A Dléchelle du bassin versant . . . . . . . . . .o

Les questions ouvertes de la modélisation hydrologique de ’Ouémé supérieur........................
2.3.1. Dualisme de la représentation des transferts hydriques en zone soudanienne . . . . . . . . ..

2.3.2. Impact des hétérogénéités du bassin versant sur la modélisation du bilan hydrologique a méso-

échelle . . . . . . . e e e

2.3.3. Interactions entre la nappe d’altérites et I’atmosphére dans la modélisation hydrologique de méso-
échelle . . . . . L

Démarche de modEliSation . . . ... ... . e

PARTIE II Analyse du bilan hydrologique a ’échelle du versant

3. Données et outil d’analyse a I’échelle du versant

3.1.

3.2.

Données utilisées pour 'analyse a I’échelle du versant ............ ...,
3.1.1. Caractéristiques géographiques du bassin de lAra . . . . . . . . . . . .. ... ... ..
3.1.2. Instrumentation pour l’analyse hydrologique du bassin de 'Ara . . . . . . . ... ... ...
3.1.3. Mesures de physique du sol sur le bassin de Ara . . . . . . . .. ... ... ... ......
L’outil d’analyse : le modele numérique Hydrus 2D ....... ... o
3.2.1. Cadre et outil d’analyse . . . . . . . . . .. L
3.2.2. Formalisme du modele Hydrus 2D . . . . . . . . . . . . . . . ...
3.2.3. Hypotheses de travail . . . . . . . . . .. L L
3.2.4. Résultats préalables . . . . . . . . oL

4. Interactions de la ripisylve avec la nappe profonde dans I’hydrologie de versant

en zone soudanienne du Nord-Bénin

Publication : Interplay of riparian forest and groundwater in the hillslope hydrology of Sudanian West Africa

(morthern Benin) . . ...t
Abstract . . . . . . L e e e
1. Imtroduction . . . . . . . . . L e
2. Materials . . . . . .o e e
3. Reference simulation and virtual experiment . . . . . . . . . . . ... ... L
4. Results . . . . . o e
5. Discussion . . . . . . ..o e e
6. Summary, conclusion and perspectives . . . . . . . ... oL Lo oo

5. Modélisation des processus de subsurface et genése des écoulements en riviere

5.1.

5.2.

Introduction . . . ..o
5.1.1. Etat des lieux de la modélisation des processus de subsurface. . . . . . ... ... ... ...
5.1.2. Objectif. . . . . . . e
MEthode. . ..o
5.2.1. Expérience virtuelle . . . . . . . ... Lo L

5.2.2. Définition de la saturation en subsurface . . . . . . . . ... ..o oL
5.2.3. Méthode de comparaison des exfiltrations simulées et des débits mesurés . . . . . . . . . ..

27
27
28
30
31
36
36

37

38
39

40

45

47

48
48
48
52
53
53
55
58
62

63

64
64
64
66
72
73
78
83

89

90
90
94
94
94
96
96



TABLE DES MATIERES

5.3, RESUILALS . . o e 97
5.3.1. Bilans de masse simulés a ’échelle annuelle . . . . . . . . ... ... 0000 97
5.3.2. Processus simulés a ’échelle intra-saisonniere . . . . . . . . . ... Lo 0oL 98

D4, DISCUSSION .« o oottt et e 102
5.4.1. Processus de subsurface et genese des écoulements en riviere . . . . . . ... ..o L. 102
5.4.2. Bas-fond, versant et geneése des écoulements en riviere . . . . . .. .. oL oL L. 103
5.4.3. Nappes de versant et pics de teneurs en eau non simulés . . . . . . . . . ... ... ... .. 104
5.4.4. Processus de subsurface et dynamique profonde . . . . . . . ... Lo Lo 104
5.4.5. Evapotranspiration et processus de subsurface . . . . . . . ... .. Lo oo 105

B0, PerSDECtIVES . . oo 105
5.5.1. Hypothese d'un sol hétérogene en subsurface. . . . . . . . .. ... ..o 106
5.5.2. Modélisation tridimensionnelle de I’hydrodynamique de versant . . . . . . . . . . . ... .. 108

Syntheése partielle 110
PARTIE III Modélisation du bilan hydrologique a méso-échelle 113
6. nTopAMMA, outil d’analyse du bilan hydrologique & méso-échelle 115

6.1. Théorie et formalisme du modele nTopAMMA ... ... 116
6.1.1. Concept de modélisation . . . . . . . . . . . Lo L 116
6.1.2. Hypotheses . . . . . . . . . . . e e 117
6.1.3. Formalisme mathématique . . . . . . . . . . . . . . . L 118
6.1.4. Mise en ceuvre dumodele . . . . . . . . Lo 124

6.2. Analyse du bilan hydrologique simulé par nTopAMMA ... ... .. i 126
6.2.1. Choix d’une simulation de référence . . . . . . . . .. ... L Lo 126
6.2.2. Analyse des flux sortants & méso-échelle . . . . . . . .. ... L. 129
6.2.3. Analyse de la dynamique interne . . . . . .. ..o 132

7. Caractérisation de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique des sols de sur-

face de I’'Ouémé supérieur 135
Tl IntroducCtion . . .« e 136
7.2. Matériel et mEthodes . ... ..o 137

7.2.1. Stratégie de mesure . . . . . . ... L Lo Lo e e 137
7.22. Sitedemesures . . . . . ... Lo e e e 139
7.2.3. Instruments et protocoles de mesures . . . . . . . ... oL Lo n o 141
7.2.4. Outils d’analyse statistique . . . . . . . . ... oL 142
7.3 ReSUIbAtS . ..o 144
7.3.1. Conductivités hydrauliques & saturation K des sites de mesures . . . . . . . . . .. .. ... 144
7.3.2. Courbes K (h) des sites de mesures . . . . . . . . . . ...t 146
Tod. DISCUSSION . . . ettt ettt e e e 148
7.4.1. Apports relatifs de Uinfiltrométrie a disque et de la perméamétrie de laboratoire . . . . . . . 148

7.4.2. Impact significatif du travail des sols cultivés sur la conductivité hydraulique de surface . . . 149

7.4.3. Comparaison des résultats avec ceux de Giertz et ses collaborateurs . . . . . . . . . . .. .. 150

N

8. Impact de la distribution de la conductivité hydraulique a saturation sur I’évapo-

transpiration simulée dans nTopAMMA 153
8.1, Introduction. .. ... ... 154

8.2, MéEthode. . ..o 154
8.2.1. Production d’une carte de K, distribué adaptée a nTopAMMA . . . . . . ... ... . ... 154

X1



TABLE DES MATIERES

8.2.2. Méthode d’intégration du parametre K distribué dans nTopAMMA . . . . . ... ... ..
8.2.3. Méthode d’obtention de I’évapotranspiration réelle locale . . . . . . . . .. . ... ... ...
8.3. Résultats et diSCUSSION. ... ...t
8.3.1. Impacts relatifs de la topographie et de la conductivité hydraulique & saturation . . . . . . .
8.3.2. Impact de la distribution du K sur le bilan hydrologique & méso-échelle . . . . . . . . . ..
8.3.3. Impact de la distribution du K sur le bilan hydrique a 1’échelle locale . . . . . . . ... ..
8.4, PerSpeCtiVEs . .
8.4.1. Alternatives de distribution de Ks . . . . . . . . . . ...
8.4.2. Alternatives d’intégration du parametre K distribué dans nTopAMMA . . . . . . . . .. ..

8.4.3. Alternatives de prélevement évapotranspiratoire . . . . . . . . . .. Lo

Synthése partielle

9. Processus verticaux dans la modélisation nTopAMMA

9.1, IntrodUCtion . . . ..o
9.2. Analyse des flux verticaux du modele nTopAMMA .. ... e
9.2.1. Nature de la percolation profonde dans le modele nTopAMMA . . . . .. . . ... ... ...
9.2.2. Dynamique temporelle de ’évapotranspiration . . . . . . . . . .. ..o
9.3. L’hypothése d’une reprise transpiratoire profonde ........ ... ..o
9.3.1. Vers un fonctionnement hydrologique & deux réservoirs . . . . . . . . . ... ... ...
9.3.2. Un modéele simple de transpiration profonde . . . . . . . . . .. ... L L.
9.4. Proposition d’une nouvelle évapotranspiration de surface............ ...
9.4.1. Formalisme du prélevement . . . . . . . . . . . L. L e
9.4.2. Impact sur la simulation de référence . . . . . . . . . ... L Lo L
9.5. Impact sur le fonctionnement de nTopAMMA . . ...
9.5.1. Intégration du modele simple de transpiration profonde & nTopAMMA . . . . . . . .. ...
9.5.2. Bilan de masse et modification du point de fonctionnement du modele . . . . . . . . . .. ..
9.5.3. Simulations non stationnaires de la nappe profonde a ’échelle inter-annuelle . . . . . . . . .
0.6, PerSpeCtIVES .« oot
9.6.1. De la nécessité d’une modélisation hydrologique méso-échelle a deux réservoirs . . . . . . . .
9.6.2. De l'intérét de la modélisation de la nappe profonde . . . . . . . . .. ... ... ...
9.6.3. Prise en compte des processus verticaux dans la relation d’échelle . . . . . . . . . ... ...

9.6.4. Généralisation . . . . . . . . . L e e e e e

Syntheése partielle

Conclusions et perspectives

Références bibHOgraphiques . ... ... ...t e
GlOSSAITE .« o e ettt ettt ettt e e e e e e e e e e e
Liste des tableatix . . . ...t e

Table des fIGUIES . . ..ottt et ettt e e e e e e

Annexes

A. La coupe Djougou - N’Dali

xii

158
159
160
160
161
163
170
170
170
172

174

177

178
178
178
180
182
182
182
185
185
185
186
186
187
188
190
190
190
191
192

194

197

203
212
213
215

223

225



TABLE DES MATIERES

Description des sites de mesures 229
B.1. Bétérou — Savane arborée ... ... ... 230
B.1.1. Couvert végétal . . . . . . . . .. e 230
B.1.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure (emplacement 3) . . . . . . . . ... ... ... 230
B2, Bétérou — Cultures. .. ......ooui it e 231
B.2.1. Couvert végétal . . . . . . . . e 231
B.2.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure (emplacement 3) . . . . . . .. ... ... ... 231
B.3. N’Dali — Savane arborée. . ... .. ...t 232
B.3.1. Couvert végétal . . . . . . . . .. e 232
B.3.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure (emplacement 1) . . . . . . . . ... ... ... 232
B4, N'Dall — CUIBUTES .« oottt ettt e e e 233
B.4.1. Couvert végétal . . . . . . . . oL e 233
B.4.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure (emplacement 2) . . . . . . . . ... ... ... 233
B.5. Djougou — Savane arborée (site de Béléfoungou) ............oovuiiiiiiiii 234
B.5.1. Couvert végétal . . . . . . . . e 234
B.5.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure (emplacement 3) . . . . . . . .. .. ... ... 234
B.6. Djougou — Cultures (site de NalODOU) .. ...ttt e 235
B.6.1. Couvert végétal . . . . . . . . .. 235
B.6.2. Horizons pédologiques de la fosse de mesure . . . . . . . . .. ... oo 235

xiii



TABLE DES MATIERES

Xiv



Introduction






Introduction

p I’échelle globale, les récentes conclusions du Groupe d’experts Intergouvernemental sur I’Evolu-
A tion du Climat (GIEC) [IPCC, 2013] sont sans appel. Le réchauffement du systéme climatique
est sans équivoque, et depuis les années 1950, beaucoup des changements observés sont sans précé-
dent depuis des décennies jusqu’a des millénaires. Il est extrémement probable que I'influence humaine
est la cause principale du réchauffement observé depuis le milieu du XX®™¢ siecle. Les changements
concernant le cycle de I'eau mondial, en réponse au réchauffement climatique, ne seront pas uni-
formes. Concernant 1’Afrique de I’Ouest, les insuffisances des modeles climatiques et la dispersion des
différentes simulations aménent & des projections incertaines des précipitations de la mousson ouest-
africaine. Les modeles climatiques ne sont pas assez mirs pour simuler le climat de cette région, en

particulier 'incursion du systéme de mousson dans le continent.

En Afrique de I’Ouest, le cycle hydrologique est largement dépendant du systéme de mousson
qui conditionne les précipitations. La dynamique intra-saisonniere des précipitations produite par le
systeme de mousson induit de forts contrastes dans le cycle hydrologique continental a 1’échelle an-
nuelle. De plus, la variabilité inter-annuelle et inter-décennale de la mousson ouest-africaine est forte.
Le passage de conditions humides durant les décennies 1950-1960 & des conditions seches durant les
décennies 1970-1980 est considéré comme 1'un des signaux climatiques régionaux les plus importants
du XXe¢me sigcle [LEBEL et al., 2009]. Cette variabilité & des échelles pluri-annuelles de la mousson
ouest-africaine engendre, elle aussi, une variabilité du cycle hydrologique continental. Par ailleurs,
I’Afrique de I’Ouest fait partie des trois régions du monde ou les interactions entre les surfaces conti-
nentales et atmosphere (au sens de I'impact de ’humidité du sol sur les précipitations) sont les plus
fortes [KOSTER et al., 2004]. La variabilité inter-annuelle de ’humidité des sols sous climat guinéen
est significativement corrélée a la variabilité inter-annuelle des précipitations au Sahel [PHILIPPON
et FONTAINE, 2002]. Néanmoins les mécanismes qui expliquent les rétroactions entre le systeme de
mousson et les surfaces continentales restent peu connus [LEBEL et al., 2009]. La méso-échelle, échelle
pertinente pour appréhender les précipitations dans la région (environ 10000 km?), est particuliére-
ment appropriée a 'analyse de ces mécanismes car les interactions entre les surfaces continentales et
I’atmosphere a cette échelle y sont fortes. Cette analyse nécessite une meilleure compréhension des
processus hydrologiques a méso-échelle et particulierement en climat soudanien ou le fonctionnement
hydrologique est resté peu documenté avant la mise en place du programme Analyse Multidisciplinaire
de la Mousson Africaine (AMMA) [PEUGEOT et al., 2011]. Ce travail de these s’inscrit dans cette
volonté d’améliorer notre représentation du fonctionnement hydrologique et s’intéresse a ’hydrologie

de I’Ouémé supérieur, bassin versant de méso-échelle au Bénin, situé en climat soudanien.

A Dinstar de I’Afrique de I’Ouest, le Bénin connait une forte augmentation démographique. Pour
la période 2005-2010, le taux de croissance démographique annuel du pays est estimé a 3,0 %, ce
qui le place au 21°™¢ rang mondial [POPULATION DI1visiON OF THE UNITED NATIONS, 2013]. Bien
que la densité de population de la région de ’'Ouémé supérieur (27 habitants par kilometre carré)
soit inférieure a la moyenne nationale, son taux de croissance démographique se trouve parmi les
plus forts du pays (entre 3,1 et 6,5 % en 2002) [HELDMANN et al., 2009]. Cette forte augmentation
de la population de I’Ouémé supérieur est associée a une forte augmentation de la surface des terres

agricoles, la population étant majoritairement rurale. La végétation naturelle (savane, forét) est
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continuellement défrichée et transformée en terres agricoles. La commune de Djougou, a 'ouest du
bassin, a vu la superficie de ses terres agricoles augmenter de 40 % entre 1991 et 2000 [JUDEX et al.,
2009a]. En dehors des grandes villes, les activités socio-économiques du bassin ont trait aux cultures
a vocation vivriere (mil, manioc, mais, igname) et aux cultures de rente, comme le coton et la noix
de cajou. Ces cultures sont essentiellement de type pluvial sans irrigation, ce qui rend ces activités

tres dépendantes de la variabilité inter-annuelle du cycle hydrologique de la zone.

La Direction Générale de 'Eau (DG-Eau), service public béninois de I'eau et de I’assainissement
compétent en milieu rural, indiquait un taux de desserte en eau potable de 57,2 % en milieu rural a
la fin de 'année 2010 [ZANNOU, 2011]. Pour les populations ne bénéficiant pas d’une desserte d’eau
potable, les eaux souterraines constituent la principale source d’approvisionnement permanent. Cet
approvisionnement faconne les activités socio-économiques car le puisage est généralement effectué
trois fois par jour et principalement par les femmes. Lorsque cette ressource n’est pas ou plus acces-
sible (tarissement des puits), les populations sont contraintes a utiliser les eaux de surface, souvent
insalubres voire dangereuses, comme eau de boisson. L’approvisionnement en eau potable présente
de fortes disparités géographiques [HELDMANN et DOEVENSPECK, 2009]. Sur le bassin de I’'Ouémé, la
prévalence de diarrhée est spatialement corrélée a I'acceés aux eaux souterraines salubres [BARTHEL
et al., 2009], cette prévalence augmentant avec la difficulté d’acces & cette ressource. L’acces a la
ressource en eau reste a ’heure actuelle une préoccupation fondamentale pour une large part de la
population du bassin car il affecte directement les activités socio-économiques, les usages domestiques

et la santé de ses populations.

Dans un contexte de changement climatique dont les projections régionales sont incertaines, de
forte variabilité inter-annuelle du cycle hydrologique, de forte croissance démographique et de chan-
gement d’occupation des sols, les questions relatives au cycle hydrologique et a la ressource en eau
actuels et a venir sont cruciales. La présente étude contribue d’une part a améliorer notre représen-
tation du fonctionnement hydrologique en climat soudanien pour approfondir notre connaissance de
la mousson ouest-africaine et d’autre part a affiner les outils d’estimation de la ressource en eau de

I’Ouémé supérieur, et de son évolution, dans un contexte en forte évolution.

L’objectif principal de ce travail de thése est d’approfondir la connaissance du fonc-
tionnement hydrologique du bassin de ’Ouémé supérieur en considérant I’ensemble des

termes et des processus du cycle hydrologique.

Nous déclinons cet objectif principal en trois objectifs spécifiques.
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Le premier objectif spécifique de ce travail consiste a améliorer notre représentation du fonc-
tionnement hydrologique de ’Ouémé supérieur en intégrant dans une approche unique, a I’échelle lo-

cale, les transferts hydriques latéraux (versant-réseau hydrographique) et verticaux (sol-atmosphere).

Pour répondre a cet objectif spécifique, nous analysons des processus hydrologiques de I’Ouémé
supérieur a ’échelle locale. Afin de réunir dans une représentation unique les processus latéraux et
verticaux, nous choisissons 'objet hydrologique élémentaire qu’est le versant. Le versant étudié est
cultivé et bordé a son pied d’une ripisylve, caractéristique importante du paysage de 'Ouémé su-
périeur. La complexité des processus et des mesures en jeu nous a amené a utiliser la modélisation

numérique comme outil d’analyse.

Le deuxiéme objectif spécifique de ce travail consiste a caractériser une des hétérogénéités du
bassin de I’'Ouémé supérieur (la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique & saturation du sol
de surface) et analyser son impact sur le bilan hydrologique et sur I’évapotranspiration simulés par
le modele nTopAMMA.

Nous choisissons le modele hydrologique nTopAMMA pour traiter les questions définies a méso-
échelle. Ce modele est actuellement un outil performant de simulation de la relation pluie-débit du
bassin de I’'Ouémé supérieur [LE LAY et al., 2008 ; ZANNOU, 2011]. L’amélioration de notre représenta-
tion du fonctionnement hydrologique de I’Ouémé supérieur passe entre autres par ’amélioration de la
représentation de 1’évapotranspiration. L’hétérogénéité spatiale des interactions surface-atmosphere
joue un role majeur dans la simulation de I’évapotranspiration d’un bassin versant [FAMIGLIETTI et
WooD, 1995]. Nous cherchons a quantifier I'impact d’une des hétérogénéités du bassin versant (la
conductivité hydraulique & saturation) sur I’évapotranspiration et le bilan hydrologique simulés par

nTopAMMA.

Dans un premier temps nous avons réalisé des mesures in situ de la conductivité hydraulique du
sol de surface de I’Ouémé supérieur pour caractériser sa variabilité spatiale. Dans un second temps,
pour intégrer cette variabilité spatiale au modele nTopAMMA, nous avons modifié son formalisme.
Pour quantifier 'impact de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique du sol sur I’évapo-
transpiration et le bilan hydrologique simulés par nTopAMMA, nous avons comparé les simulations
du modele prenant en compte cette variabilité spatiale avec les simulations qui ne la prennent pas en

compte.

Le troisiéeme objectif spécifique de ce travail consiste a identifier des axes d’amélioration
du modele nTopAMMA visant & intégrer I’ensemble des termes du bilan hydrologique dans une

représentation unique.

Le modele nTopAMMA étant issu d’une approche hydrologique pluie-débit, il nous a semblé que
I’amélioration d’une telle représentation du fonctionnement hydrologique passait par celle des autres
flux et processus du bilan hydrologique, en particulier les processus verticaux (I’évapotranspiration
et la percolation profonde). Nous analysons la capacité du modele nTopAMMA & intégrer la nappe

profonde dans sa représentation du fonctionnement hydrologique de la zone d’étude.
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La premiére partie de ce manuscrit présente le bilan hydrologique de ’'Ouémé supérieur. Nous dé-
crivons les termes du bilan hydrologique, puis les processus hydrologiques qui permettent d’expliquer
ce bilan a I’heure actuelle. La connaissance du fonctionnement hydrologique de 'Ouémé supérieur
ayant fait appel a différentes modélisations, nous présentons dans le second chapitre de cette partie
les différentes approches de modélisation réalisées sur ce bassin depuis une décennie. De cette revue
bibliographique nous dégageons des questions induites par ces représentations. L’identification de ces
questions nous permet de définir les questions traitées dans ce travail de these. Une synthese partielle
clot la partie I et reprend de maniére plus argumentée I'objectif principal et les objectifs spécifiques
de ce travail présentés ci-dessus. Elle expose la structure du manuscrit adoptée pour répondre a ces

objectifs.



PARTIE |

Contexte hydrologique

et questions induites






CHAPITRE ].

Termes et processus du bilan hydrologique

en climat soudanien

Ce premier chapitre traite des termes et des processus du bilan hydrologique du bassin versant
de ’Ouémé supérieur. La présentation synthétique de ces éléments du bilan hydrologique de la zone
d’étude permet de saisir les grands traits du fonctionnement hydrologique. Une introduction du
contexte écoclimatique situe la zone d’étude dans son contexte ouest-africain. Ensuite, nous présentons
I’observatoire hydrologique sur lequel nous nous sommes appuyés pour réaliser ce travail de these;
nous passons en revue ’ensemble des termes du bilan hydrologique et nous présentons les processus

hydrologiques actuellement connus et qui contribuent a expliquer ce bilan.




Chapitre 1. Termes et processus du bilan hydrologique en climat soudanien

1.1. Introduction

1.1.1. Contexte écoclimatique

La dynamique atmosphérique en Afrique de I’Ouest est principalement expliquée par la circulation
atmosphérique globale et la migration latitudinale intra-saisonniére du maximum d’insolation. La
redistribution énergétique de 'insolation a 1’échelle globale est en partie assurée par I'atmosphere.
Dans la zone tropicale, cette redistribution se traduit par une zone de convergence intertropicale
(InterTropical Convergence Zone (ITCZ) en anglais) qui suit la migration du maximum d’insolation.
Alimentée par les alizés, 'ITCZ est le siege de la formation de systémes convectifs de méso-échelle
(de T'ordre de 10000 km?), formation rendue possible par la convection profonde. La migration de
I'ITCZ en Afrique de I’Ouest est la résultante de deux flux opposés dont l'intensité varie au cours
de I'année : le flux de mousson (courant chaud et humide de sud-ouest) déplace 'ITCZ vers le nord
durant la premiere moitié de ’année alors que les alizés provenant du nord-est, courant chaud et sec
autrement appelé harmattan, déplacent I'I'TCZ vers le sud. La dynamique de mousson ouest-africaine
associée a la présence du Sahara au nord et celle du Golfe de Guinée au sud, produit un gradient
méridien écoclimatique. La figure 1.1 illustre le gradient méridien de pluviosité qui permet de définir
les différents climats tropicaux rencontrés en Afrique de I’Ouest :

« le climat sahélien pour une pluviosité moyenne annuelle comprise entre 200 et 700 mm,

« le climat soudanien pour une pluviosité moyenne annuelle comprise entre 700 mm et 1400 mm,

« le climat guinéen pour une pluviosité moyenne annuelle supérieure a 1400 mm.

-15 -10 -5 0 5 10 15

T T T T T

Zone de transition
régionale du Sahara

20 -

200 mm Formation hepfeuse

+ et arbu i\.r_ef_ |15

Formation hdrbeuse boisée
et formation p

Climat sahélien
15 -

fagonante décidue

10~ 10

FIGURE 1.1 — Extension régionale des climats sahélien, soudanien et guinéen et types de végétation [WHITE,
1981] en Afrique de I’Ouest. Les isohyetes 200 mm, 700 mm, 1400 mm et 2100 mm sont tracées

d’aprés G. Panthou (com. pers.). Les frontieres des Etats sont représentées ainsi que le bassin
versant de ’Ouémé supérieur (zone grisée). Systeme géodésique : WGS 84, unité : degré (°).

La saison des pluies est constituée de deux phases. La phase océanique est caractérisée par un
apport d’humidité du Golfe de Guinée qui produit la premiere saison des pluies trés marquée en

climat guinéen avec un maximum en juin. Le saut de mousson [LE BARBE et al., 2002] qui sépare
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les deux phases, est caractérisé par une forte diminution des précipitations en climat guinéen et par
un renforcement des précipitations en climat soudanien et sahélien. Le saut de mousson se situe aux
alentours du 24 juin + 8 jours (période 1968-1990) et signe une variation brusque de la pluviométrie
[SULTAN et JANICOT, 2003]. Apres le saut de mousson, la phase continentale assure la majeure partie
des précipitations en climat soudanien et sahélien et constitue la seconde saison des pluies en climat

guinéen.

L’ Afrique de ’Ouest fait partie des régions du monde qui présentent une des plus fortes interactions
entre la surface continentale et 'atmosphere, cette interaction doit étre entendue au sens d’un impact
de ’humidité du sol sur les précipitations [KOSTER et al., 2004]. L’humidité atmosphérique disponible
autour de 10° N, ou se situe I’Ouémé supérieur, est essentielle pour la dynamique de mousson ouest-
africaine [LEBEL et ALL, 2009].

1.1.2. L’observatoire hydrologique AMMA-CATCH au Bénin

Dans le cadre du programme AMMA !, 'observation hydrologique de long terme est principale-
ment réalisée grace au service d’observation Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine -
Couplage de I’Atmosphere Tropicale et du Cycle Hydrologique (AMMA-CATCH) 2. Cet observatoire
est composé de trois sites de méso-échelle afin de documenter le gradient méridien écoclimatique : le
site du Gourma au Mali, le site du degré carré de Niamey au Niger et le site de ’Ouémé supérieur
au Bénin [LEBEL et al., 2009]. Le site béninois s’étend sur 14400 km? entre 9° N et 10,2° N en lati-
tude et entre 1,5° E et 2,8° E en longitude. Une instrumentation variée et complémentaire permet de
documenter les termes du bilan hydrologique classique : réseaux pluviométrique, limnimétrique, pié-
zométrique (figure 1.2) mais aussi des stations météorologiques, trois tours de flux, un scintillometre,

des prélevements pour ’analyse hydrochimique et géochimique des eaux.

Dans la suite de ce chapitre et plus généralement dans ce manuscrit, nous faisons référence a
différents bassins de ’Ouémé supérieur (figure 1.3). Pour les études menées dans le cadre d’AMMA-
CATCH au Bénin, il s’agit principalement des bassins de ’Ouémé a Bétérou, de la Donga a Donga
Pont et de I’Ara & Ara Pont. Pour les études menées dans le cadre ’IMPETUS 3, il s’agit des bassins

de la Térou & Wanou, de I’Aguimo et de ’Aguima.

Tableau 1.1 — Bassins versants de ’Ouémé supérieur illustrés sur la figure 1.3.

Bassin versant Superficie [km?|
Ouémé supérieur 14 400
Ouémé a Bétérou 10070

Donga a Donga Pont 586

Ara a Ara Pont 12

Térou a Wanou 3133
Aguimo a Aguimo 402
Aguima & Aguima 30

1. http://www.amma-international.org/
2. http://www.amma-catch.org/
3. http://www.impetus.uni-koeln.de/fr/themen-benin/
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FIGURE 1.2 — Observatoire hydrologique AMMA-CATCH, site soudanien de ’'Ouémé supérieur au Bénin. Ins-
trumentation, réseau routier et contour de bassin versant. Systeme géodésique et projection :

WGS 84 - UTM3IN, unité : km.
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L’ensemble de ces mesures de 'observatoire AMMA-CATCH a contribué a la quantification des
termes du bilan hydrologique et a la compréhension des processus hydrologiques de I’Ouémé supérieur.
Nous présentons ici une synthese des mesures des termes du bilan et une analyse des processus
hydrologiques qui s’appuient sur ces mesures. Cette synthese présente une hétérogénéité tant dans
les échelles spatiales que temporelles, hétérogénéité expliquée d’une part, par les échelles spatio-
temporelles propres aux termes et aux processus étudiés; d’autre part, par la disponibilité spatio-

temporelle des mesures.

1.2. Les termes du bilan hydrologique

Le bilan hydrologique d’un bassin versant est ’expression de la conservation de la masse d’eau.
Ce bilan est relatif a un intervalle de temps considéré. Lorsqu’il n’y a pas d’échanges hydriques avec

les bassins versants voisins, le bilan hydrologique s’écrit :
AS=P—(ET+Q) (1.1)

avec AS, la variation du stock hydrique du bassin versant, P, les précipitations, ET 1'évapotrans-
piration et () le volume d’eau écoulé dans la section du cours d’eau qui définit le bassin versant
(exutoire). La figure 1.4 représente les flux et stock qui interviennent dans le bilan hydrologique du
bassin. Nous décrivons ces différents termes dans le cas de ’'Ouémé supérieur afin d’avoir une vision
générale du fonctionnement hydrologique de ce bassin. Afin d’intégrer I’ensemble du cycle tempo-
rel du bilan hydrologique imposé par la dynamique de mousson, l'intervalle de temps considéré est

I'année.
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Ara

|

20 30 40km

Aguima

FIGURE 1.3 — Bassins de I’Ouémé supérieur : 'Ouémé a Bétérou, la Donga & Donga Pont, I’Ara & Ara Pont, la
Térou & Wanou, I’Aguimo, I’Aguima. Systeme géodésique et projection : WGS 84 - UTM31N,
unité : km.

1.2.1. Les précipitations

L’Ouémé supérieur est situé en climat soudanien avec une pluviosité moyenne annuelle
de 1190 mm.an?! sur 1950-2002 [LE LAY et GALLE, 2005b]. La figure 1.5 [d’aprés LE BARBE et al.,
1993] synthétise différentes caractéristiques des précipitations du Bénin. Le régime pluviométrique
du Bénin est inclus dans une organisation spatio-temporelle des précipitations de plus grande échelle,
celle de la mousson ouest-africaine. Au sud du Bénin, le régime pluviométrique du climat guinéen
est bimodal avec la succession d’une grande saison seche, une grande saison des pluies, une petite
saison seche et une petite saison des pluies. C’est le cas du régime pluviométrique de Cotonou par
exemple situé a 5,5° N. Au nord (& partir de 11° N) le régime pluviométrique est monomodal avec
une saison seche et une saison des pluies. La zone de ’'Ouémé supérieur apparait comme une zone
de transition [LE LAY et GALLE, 2005b] dont les précipitations sont principalement apportées par la
phase continentale. A Parakou (9,5° N), 65 % des précipitations ont lieu entre le mois de juillet et le
mois d’octobre [LE LAY et GALLE, 2005b]. Sur la cote océanique (6° N) le maximum de précipitations
s’observe en juin alors qu’il s’observe en aout au nord du Bénin (11,5° N). Il n’y pas de décroissance
monotone du maximum de juin a 6° N jusqu’a celui d’aotit a 11,5° N. Entre ces deux extremums, les

précipitations sont significativement plus faibles, il s’agit du saut de mousson.

La sécheresse généralisée qui a frappé 1’Afrique de I’Ouest durant les décennies 1970 et 1980 est

I’événement climatique régional le plus significatif du XX®me siecle [LEBEL et al., 2009]. Si la rup-
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Chapitre 1. Termes et processus du bilan hydrologique en climat soudanien

FI1GURE 1.4 — Représentation des flux et stock du bilan hydrologique d’un bassin versant.
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FIGURE 1.5 — Répartition spatio-temporelle des pluies sur le Bénin en année moyenne. L’intensité de pluie
est exprimée en % de la pluie moyenne annuelle sur I'ensemble du pays et par mois [d’apres
LE BARBE et al., 1993]. Etude réalisée sur la période de 1925 & 1984 (60 ans) sur 53 stations
pluviométriques situées sur ’ensemble du territoire béninois. La bande grisée représente cette
intensité sur étendue latitudinale du bassin de ’Ouémé supérieur. Unité de latitude : degré (°).

ture statistique entre la période humide (décennies 1950 et 1960) et la période seche (décennies 1970
et 1980) est clairement identifiée a la fin des années 1960 pour la zone sahélienne, cette rupture
est moins nette pour la zone soudanienne. L’alternance de longues périodes humides et séches sur
I’Ouémé supérieur est bruitée par une forte variabilité inter-annuelle des précipitations (écart-type
de 224 mm.an?) [LE LAY et GALLE, 2005b]. La figure 1.6 illustre la dynamique annuelle des pré-
cipitations sur ’'Ouémé supérieur pour la décennie d’observation AMMA-CATCH (2001-2010) et
pour les deux périodes contrastées de la seconde moitié du XX®me siecle. La différence de cumuls
de précipitations annuelles entre I’année la plus seéche et I’année la plus humide de la décennie 2000

dépasse 500 mm ce qui illustre la forte variabilité inter-annuelle des précipitations. Le déficit pluvio-
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métrique des décennies 1970 et 1980 est principalement dii & une diminution du nombre d’événements
précipitants et une légere diminution (n’excédant pas 10 jours) de la durée de la phase continentale
[LE BARBE et al., 2002].
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FIGURE 1.6 — Précipitations journalieres sur ’'Ouémé supérieur (a) pour la décennie d’observation AMMA-
CATCH (2001-2010) ; (b) cumuls moyens de précipitations sur I’'Ouémé supérieur pour la pé-
riode humide (1950-1969), pour la période séche (1970-1989) et pour la décennie d’observa-
tion AMMA-CATCH (2001-2010) ; la surface grisée représente les cumuls minimaux et maxi-
maux journaliers de précipitations sur I’Ouémé supérieur pour la décennie d’observation AMMA-
CATCH.

Principalement générées par les systéemes convectifs organisés, les précipitations présentent une
forte variabilité spatio-temporelle. L’analyse de la variabilité spatiale des précipitations journaliéres
de P’Ouémé supérieur a été réalisée par VARADO [2004] avec des outils géostatistiques. Sur la période
1997-2002, un variogramme exponentiel de portée 90 km a été calé grace aux stations pluviométriques
de I'observatoire AMMA-CATCH. Plus récemment, VISCHEL et al. [2011] ont généré des champs de
pluies au pas de temps de 5 minutes par interpolation lagrangienne. A cette échelle temporelle, la
distance de décorrélation au sein de ’événement pluvieux est de l'ordre de 10 km (com. pers., G.
Quantin).

1.2.2. Les écoulements en riviere

Les écoulements en riviere de ’Ouémé supérieur sont intermittents avec un cycle annuel bien
marqué. L’Ouémé & Bétérou est a sec de la mi-janvier & la mi-mai (débit moyen journalier inférieur
a 1 m3.s1) et les plus hauts débits sont atteints au mois de septembre. A Tinstar des précipitations,
les écoulements en riviere présentent une forte variabilité inter-annuelle (figure 1.7). Le débit de
I’Ouémé supérieur mesuré 4 Bétérou représente 12 % des précipitations du bassin sur la
période 1954-2002 [LE LAy, 2006].

1.2.3. L’évapotranspiration

L’évapotranspiration réelle (ETR) est la combinaison de 1’évaporation d’un sol nu ou d’une sur-
face d’eau libre et de la transpiration végétale. L’évapotranspiration réelle résulte de facteurs liés a

latmospheére (rayonnement solaire, humidité et température de I'air, vitesse du vent), de facteurs liés
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FIGURE 1.7 — Moyenne et enveloppe des quantiles 10 % et 90 % de la distribution des débits journaliers &
Bétérou sur la période AMMA-CATCH (2001-2010).

a la surface (albédo, émissivité, rugosité de surface), de facteurs liés au sol (conductivité thermique,
propriétés hydrodynamiques, humidité) et de facteurs liés a la végétation (résistance stomatique, pro-
fondeur racinaire, indice de surface foliaire, en anglais Leaf Area Index (LAI)). La complexité de cette
estimation qui ne peut étre réalisée qu’a 1’échelle locale, a conduit a employer les notions d’évapo-
transpiration potentielle et d’évapotranspiration de référence. L’évapotranspiration potentielle (ETP)
correspond a ’évapotranspiration maximale d’un couvert végétal quelconque, maximal signifiant que
le couvert est bien alimenté en eau et en phase active de croissance et donc que ’eau n’est pas un
facteur limitant de 1’évapotranspiration. L’évapotranspiration de référence (ET0) [ALLEN et al., 1998]
correspond a I’évapotranspiration d’une surface de référence (gazon de 12 cm de haut, ayant un albédo
de 0,23 et une résistance de surface de 70 s.m™!) qui ne serait pas limitée en eau. L’ETO0 caractérise la
demande atmosphérique en eau pour une surface homogene infinie. Elle peut étre inférieure a 'ETR
dans certains cas, notamment si la surface n’est pas homogene (advection). La modulation de I'ET0
par un coefficient cultural, qui prend en compte I’état de croissance de la végétation et un coefficient

de stress hydrique permet ’estimation de ’'ETR.

L’évapotranspiration réelle est mesurée sur deux sites de I’'Ouémé supérieur ayant des couverts
végétaux différents. Le site de Nalohou (sur le bassin versant de I’Ara) est principalement une zone de
cultures et jacheres; le site de Béléfoungou est une zone de savane arborée. Sur le site de Nalohou, une
tour de flux mesure I’évapotranspiration réelle depuis 2006 par la méthode d’Eddy Covariance (EC).
A quelques centaines de metres, le flux de chaleur sensible est mesuré par scintillometre infrarouge
(Large Aperture Scintillometer (LAS)). L’ETR (assimilée au flux de chaleur latente LE) peut étre

déduit par bilan d’énergie a la surface du sol :
Rn=H+LE+G (1.2)

avec Rn le rayonnement net, H le flux de chaleur sensible et G le flux de chaleur dans le sol.

Ces mesures par EC et LAS sont complémentaires car elles n’utilisent pas les mémes méthodes
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d’estimation de I’évapotranspiration et mesurent le flux évapotranspiratoire provenant de surface
ayant des superficies différentes : la tour de flux mesure I'évapotranspiration (LE) d’une surface
(footprint) qui dépend de la vitesse et l'orientation du vent et dont la superficie caractéristique est
proche de celle d’une parcelle (0,25 km?) alors que le scintillometre mesure le flux de chaleur sensible
(H) le long d’un trajet optique de 2,5 km de long et sa surface caractéristique est inférieure & 1 km?. Le
flux LE est ensuite déduit par bilan d’énergie (équation 1.2) & partir des mesures complémentaires de
G et Rn. Sur le site de savane arborée de Béléfoungou, ’évapotranspiration réelle est mesurée par EC
depuis 2008. Pour ces deux sites, les stations météorologiques associées aux tours de flux permettent

de calculer 'ETO. La figure 1.8 illustre 'ETR et 'ET0 mesurées localement sur les deux sites.
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FIGURE 1.8 — Evapotranspirations pour la période 2006-2009 sur deux sites de ’Ouémé supérieur ayant des
couverts végétaux différents : Nalohou (cultures) et Béléfoungou (savane arborée). L’évapo-
transpiration de référence ET0 est mesurée sur les deux sites. Sur le site de Nalohou, I’éva-
potranspiration réelle ETR est mesurée par Eddy-Covariance (ETR-EC) et par scintillométrie
infrarouge (ETR-LAS). Sur le site de Béléfoungou, I’évapotranspiration réelle est mesurée par
Eddy-Covariance. Les mesures d’évapotranspiration a Béléfoungou ont débuté en 2008.

MAMADOU et al. [2014] ont étudié le bilan d’énergie & la surface du sol par la méthode d’Eddy-
Covariance sur le site de Nalohou pour 4 périodes de I'année 2008 : une période en saison seche
(P1, 18 janvier—1°* février), une période en saison humide (P3, 7 juillet—21 juillet) et deux périodes
de transition, respectivement entre la saison seche et la saison humide (P2, 26 février-11 mars) et
entre la saison humide et la saison seche (P4, 24 octobre-7 novembre). Le flux de chaleur latente est
tres faible en période seche et en périodes de transition et fort en période humide avec une valeur
journaliere moyenne de 7 W.m2 (équivalent ! & 0,25 mm.jr!) pour P1, 10 W.m2 (0,35 mm.jr!) pour
P2, 115 W.m™2 (4,0 mm.jr!) pour P3 et 54 W.m2 (1,9 mm.jr!) pour P4. Le bilan d’énergie a la surface
est fermé & 84 %. La comparaison du cycle journalier moyen du flux de chaleur latente a Nalohou
et a Béléfoungou en période humide (juillet 2008) montre que ’évapotranspiration du couvert de
savane arborée est plus faible que celui de cultures en début de journée mais elle atteint des valeurs
plus importantes au cours de la journée. L’évapotranspiration est comparable pour les deux couverts
en fin de journée et durant la nuit, pendant laquelle I’évapotranspiration est pratiquement nulle
[MAMADOU, 2009].

1. Pour plus de clarté, nous convertissons les flux énergétiques (W.m2) en flux hydriques (mm.jr!) en considérant
la chaleur latente de vaporisation de l'eau L égale & 2460 kJ.kg! & 20 °C.
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Utilisant la scintillométrie infrarouge sur le bassin de I’Ara, GUYOT et al. [2009] analysent 1’éva-
potranspiration d’un couvert hétérogene composé de cultures, jacheres, savane arbustive et savane
arborée. L’attention est portée sur la période du 1°* février au 26 avril 2006 qui comporte deux évé-
nements isolés de précipitations. L’évapotranspiration réelle moyenne est estimée & 1,5 mm.jr-! sur la
période avec une sensibilité aux événements précipitants. En saison seche, I’évapotranspiration mesu-
rée par scintillométrie infrarouge est non nulle. L’incertitude d’estimation du flux de chaleur latente
(évapotranspiration) dépend de la saison (30 % en période humide, 100 % en période seche et 40 %
en périodes de transition) [GUYOT et al., 2012]. GuyoT [2010] estime avec la méme instrumentation
le flux de chaleur latente moyen horaire & 100 W.m2 (3,5 mm.jr'!) pour les périodes de conditions
humides contre 20 W.m (0,70 mm.jr!) pour les périodes de conditions seches de 'année 2008. Grace
a un bilan hydrologique réalisé sur le bassin versant de I’Ara, I’évapotranspiration réelle
est estimée a 83 + 10 % des précipitations annuelles de ’année 2008, malgré une grande

incertitude sur le calcul du bilan hydrologique.

A partir d’'une analyse des débits en riviere et des niveaux piézométriques de la nappe phréatique,
SEGUIS et al. [2011b] estiment par un calcul du bilan hydrologique que I’évapotranspiration réelle
du bassin versant de la Donga représente en moyenne 85 % des précipitations annuelles
pour les années 2002, 2004, 2005 et 2006.

A Téchelle du bassin versant de I'Ouémé supérieur, il n’existe pas de mesures de 'ETR. L’ETO0
est alors estimée pour les besoins de modélisation. VARADO [2004] a calculé 'ETO0 pour 4 stations du
bassin (Parakou, Djougou, Savannah et Mont-De-Gaule). La comparaison des ET0 journaliéres en
2002 montre une faible corrélation entre stations due a la variabilité spatio-temporelle des variables
atmosphériques qui conditionnent le calcul de 'ETO0. Par contre, le cycle saisonnier de 'ETO0 de ces
4 stations (basé sur les valeurs mensuelles) montre une corrélation marquée (coefficient de détermi-
nation entre 0,72 et 0,93). Grace & des mesures a la station de Djougou pour les années 2002, 2003
et 2004, KAMAGATE [2006] conclut que I'ET0 présente une faible variabilité inter-annuelle. Cette
faible variabilité inter-annuelle de PETO0 est aussi constatée sur le site de Nalohou (figure 1.8). Sur
une plus longue période (1965-2006) & Parakou, Roko [2007] montre une augmentation de I'ET0
d’environ 0,4 mm.jr! répartie tout au long de 'année. Cette augmentation est due principalement
a l'augmentation de la température maximum (+1,7°C en 40 ans) et & la modification de la durée

d’insolation.

1.2.4. Le stock d’eau souterrain

L’analyse du stock d’eau souterrain a principalement été réalisée sur le bassin de la Donga [KAMA-
GATE, 2006 ; KAMAGATE et al., 2007 ; SEGUIS et al., 2011b] grace a un réseau de 24 points de mesures
piézométriques, majoritairement des puits, utilisés par la population locale pour 'approvisionnement
en eau potable. La synthese que nous présentons ici se réfere a ce bassin et ces travaux (sauf lorsque

c’est expressément indiqué).

Le bassin de I’Ouémé supérieur présente une nappe phréatique pérenne située dans
les altérites. Cette nappe est en continuité hydraulique avec la nappe de socle fissuré sous-jacente
[SEGUIs et al., 2011b]. Une analyse altimétrique de la nappe d’altérites sur le bassin de la Donga
montre que sa profondeur est totalement indépendante de 'altitude du sol au point de mesure [KA-

MAGATE, 2006]. De plus, elle est relativement parallele & la topographie de surface, ce qui autorise
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l’analyse de sa profondeur moyenne (figure 1.9). Ce réservoir d’eau souterrain ne peut pas étre pergu
comme une seule nappe mais comme un réservoir spatialement discontinu et composé de plusieurs
nappes associées aux versants du bassin. Une importante fluctuation saisonniere de la profondeur
de nappe est observée sur I’ensemble du réseau piézométrique. L’ensemble du bassin semble donc
participer a la recharge et a la vidange annuelles de ce réservoir d’eau. Le niveau piézométrique de
la nappe phréatique pérenne est compris en moyenne entre 10 m en saison seche (maximum en mai-
juin) et 3 m en saison humide (minimum en aott-septembre). A I’échelle inter-annuelle, aucune
tendance d’évolution de la profondeur piézométrique ne peut étre mise en évidence sur
la période de mesure [KAMAGATE, 2006 ; SEGUIS et al., 2011b] (figure 1.9). De plus, un drainage
régional de la nappe phréatique pérenne est peu probable [SEGUIS et al., 2011b] compte tenu
du degré de connectivité de fracture du bassin de ’'Ouémé supérieur estimé a quelques centaines de

metres au maximum [EL-FAHEM, 2008].
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FIGURE 1.9 — Profondeur moyenne journaliére de la nappe (trait continu) et écart-type (pointillés) d’un réseau
de 24 puits creusés & la main sur le bassin versant de la Donga (d’aprés SEGUIS et al. [2011D]).

Grace a des piézometres crépinés a 2 m de profondeur en haut, milieu et bas d’un versant expéri-
mental du bassin versant de I’Ara, la présence d’une seconde nappe a été mise en évidence. 1l s’agit
d’une nappe temporaire de subsurface qui présente de tres fortes variations de niveau piézométrique
[KAMAGATE, 2006]. Présente uniquement en saison humide, la variation annuelle du stock

d’eau de la nappe de subsurface est nulle.

1.3. Les processus hydrologiques

Nous présentons dans cette section les processus hydrologiques identifiés qui permettent d’expliquer
le bilan hydrologique du bassin de ’'Ouémé supérieur, précédemment analysé. Nous avons brievement
décrit les processus de la mousson africaine (sous-section 1.1.1) qui expliquent les mécanismes de
genese des précipitations. Les précipitations étant un forcage du cycle hydrologique continental, nous

ne les détaillons pas.

Les processus hydrologiques sont schématisés sur la figure 1.10.
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FIGURE 1.10 — Processus hydrologiques prédominants d’un bas-fond et d’un versant type de I’Ouémé supérieur
en saison humide (adapté de SEGUIS et al. [2011D]).
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1.3.1. Genese des écoulements en riviere

1.3.1.1. Déconnexion de la nappe d’altérites avec le réseau hydrographique

L’hydrochimie et la géochimie isotopique ont largement contribué a identifier les apports respectifs
des différents processus (écoulements de surface, écoulements de subsurface, vidange de la nappe
d’altérites) aux écoulements en riviere [KAMAGATE, 2006 ; KAMAGATE et al., 2007 ; SEGUIS et al.,
2011b]. Les analyses hydrochimiques indiquent une conductivité électrique de 'ordre de 10 pS.cm!
pour les eaux de pluie, de 155 pS.cm™ pour la nappe d’altérites et de 288 uS.cm™! pour la nappe
de socle fissuré sur le bassin de la Donga. Les écoulements en riviere possedent une conductivité
électrique inférieure & 70 pS.cm™! avec une variation au cours de la crue [KAMAGATE et al., 2007]. La
conductivité électrique des écoulements en riviere est deux et quatre fois inférieure & celle de la nappe
d’altérites et de socle fissuré, ce qui indique que la nappe d’altérites ne participe pas significativement
aux écoulements en riviere, voire qu’il existe une déconnexion entre la nappe d’altérites et le réseau

hydrographique [KAMAGATE, 2006 ; KAMAGATE et al., 2007].

De plus, une étude altimétrique de la nappe d’altérites du bassin de la Donga a montré que les
niveaux piézométriques de cette nappe étaient toujours a une altitude supérieure aux cours d’eau le
plus proche ; ceci méme en saison seche donc en 1’absence d’écoulement en riviere [KAMAGATE, 2006].
Les écoulements en riviere débutent durant les mois de mai ou juin alors que la nappe d’altérites
est a son étiage; les cours d’eau s’assechent en fin de saison humide alors que la nappe d’altérites
est encore en position haute dans son cycle annuel [KAMAGATE, 2006]. Ces arguments altimétriques
et hydrodynamiques confirment la contribution négligeable voire nulle de la nappe d’altérites aux

écoulements en riviére.

1.3.1.2. Prédominance des écoulements superficiels

Par écoulements superficiels, nous entendons les écoulements de surface (ruissellement) et les écou-

lements de subsurface.

Les analyses hydrochimiques indiquent une conductivité électrique de 30 & 130 pS.cm™ pour les
eaux de la nappe de subsurface [KAMAGATE et al., 2007]. Nous rappelons que les écoulements en
riviere possedent une conductivité électrique inférieure & 70 uS.cm™ avec une variation au cours de
la crue. Au pic de crue, la conductivité électrique des écoulements en riviere se rapproche de celle
des eaux de pluie alors qu’elle se rapproche de celle des eaux de nappe de subsurface en période
d’inter-crue. De plus, ’apparition de nappes de subsurface concorde avec I’émergence d’écoulements
de subsurface en de multiples points du bassin de la Donga [KAMAGATE, 2006]. KAMAGATE et al.
[2007] indiquent que “I’écoulement & l'exutoire peut donc étre considéré comme composé d'un flux
rapide (ruissellement hortonien sur les surfaces indurées et écoulement sur surfaces saturées) et d’'un
flux retardé de subsurface (vidange des nappes perchées), sans contribution significative de la nappe
des altérites a ’écoulement”. Le flux rapide associé aux périodes de crues vient augmenter le flux

retardé associé aux périodes d’inter-crue.

Par déconvolution hydrochimique, KAMAGATE [2006] estime la contribution relative du ruissel-
lement de surface et des écoulements de subsurface dans les écoulements en riviere du bassin de la
Donga. Les flux de subsurface représentent 68 + 13 % des écoulements de la Donga pour I’année

2003, le ruissellement de surface représentant 32 %. La contribution des flux de subsurface est plus
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importante en 2004 (83 + 13 %), le ruissellement de surface représentant le complément. KAMAGATE

et al. [2007] notent ’absence d’évolution intra-saisonniére de ces contributions.

Les écoulements de subsurface, rendus possibles par une décroissance rapide de la conductivité
hydraulique du sol avec la profondeur ou par un changement d’horizon pédologique est un proces-
sus hydrologique identifié sur de nombreux bassins versants & climat soudanien [LAFFORGUE, 1982;
CHEVALLIER et PLANCHON, 1993; MASIYANDIMA et al., 2003] et en particulier sur ’Ouémé supé-
rieur [GIERTZ et DIEKKRUGER, 2003]. SEGUIS et al. [2011b] notent que les nappes de subsurface se
vidangent rapidement ; I’apparition et le maintien de celles-ci dépendent de la succession d’événements

pluvieux rapprochés.

1.3.1.3. Ruissellements sur surfaces saturées, le role des bas-fonds

Les ruissellements de surface sont de deux types : le ruissellement par refus d’infiltration (ruissel-
lement hortonien) et le ruissellement sur surface contributive. LE LAY [2006] indique que le ruissel-
lement hortonien est probablement limité dans la zone d’étude, en accord avec le role mineur de ce
processus en Afrique soudanienne, noté par SEGUIS et al. [2011b] et analysé en Cote d’Ivoire par VAN
DE GIESEN et al. [2011].

Le ruissellement sur surfaces saturées apparait en bas de versant et dans les bas-fonds. Les bas-fonds
désignent sous climat tropical des dépressions topographiques relativement horizontales situées en
téte de réseau hydrographique sans drain hydraulique marqué, principalement couvertes d’herbacées
et inondées en saison humide. Ces bas-fonds sont des vallées couramment rencontrées en Afrique
sub-saharienne [GIERTZ et al., 2009].

Du point de vue hydrodynamique, la saturation d’un bas-fond du bassin de I’Ara (fin juillet 2006)
coincide avec l'apparition d’écoulements permanents a ’exutoire du bassin alors que le piézometre
de bas de versant, qui mesure la profondeur de la nappe de subsurface, reste sec pendant encore
5 semaines. Du point de vue hydrochimique, la concentration de silicium dissous dans ’eau des
écoulements de riviere en période d’inter-crue est proche voire égale a celle de ’eau des bas-fonds
alors que celle des eaux de la nappe de subsurface est deux fois plus importante. Cette similarité
de la concentration de silicium dissous entre les écoulements en périodes d’inter-crue et le bas-fonds
du bassin de I’Ara est observée a 1’échelle de la Donga (586 km?) et a celle de ’Ouémé supérieur
(10070 km?). SEGUIS et al. [2011b] en concluent que pour les écoulements de base (période inter-crue),
la contribution des bas-fonds est plus importante que celle des versants, sans pour autant quantifier

leur contribution respective.

La composante rapide des écoulements en riviere est principalement assurée par écoulement sur
surfaces saturées, les bas-fonds constituant la majeure partie de ces surfaces saturées. La composante
retardée des écoulements en riviere est principalement assurée par les bas-fonds comme nous ’avons
vu dans le paragraphe précédent. Ainsi, SEGUIS et al. [2011b] concluent que les bas-fonds sont les
principales sources d’écoulement du bassin de la Donga. Ce résultat corrobore ’analyse de GIERTZ
et DIEKKRUGER [2003] sur des sous-bassins de ’Aguima qui attribuent la cause de débits de base
plus importants a des bassins versants ayant des surfaces de bas-fonds plus importantes. De plus,
ces auteurs indiquent que les sous-bassins qui possedent des surfaces de bas-fonds plus importantes
ont des volumes écoulés et des débits de pointe plus grands d’une part, et d’autre part des durées

d’écoulements plus longues.
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SEGUIS et al. [2011b] indiquent que ces processus hydrologiques peuvent étre expliqués par I'histoire
récente de la géomorphologie décrite par BRABANT [1991] au Cameroun. Les tétes de bassins ne sont
pas incisées car la reprise de 1’érosion du quaternaire n’a affecté que les drains hydrographiques
d’ordre supérieur. En téte de bassin, une couche de sable étendue a conduit a une vidange des drains
de premier ordre différente de celle des drains d’ordre supérieur. L’analyse topographique des pentes
dans la zone d’étude corrobore cette hypothese; les bas de versants menant aux drains d’ordre 2
ou supérieur présentent une rupture de pente franche avec un drain marqué en contre-bas : cette
caractéristique indique une reprise de I’érosion. Il n’y a pas de couche sableuse ol l'eau peut étre
stockée et ainsi contribuer aux écoulements de base par la suite. Au contraire, les pentes menant & des
bas-fonds possedent fréquemment un profil sans rupture de pente en continuité avec les bas-fonds ou
une couche sableuse surmontant une fine couche argileuse joue le réle de réservoir, réservoir vidangé

par le drain de premier ordre (figure 1.10) 1.

Bien que la recharge des bas-fonds semble étre assurée par les écoulements de subsurface au sein
des versants [figure 11 de l'article de SEGUIS et al., 2011b], ces auteurs notent que ce processus de

recharge doit étre étudié plus en détail.

1.3.1.4. Saison des pluies, saison des écoulements et relation pluie-débit

Sur les bassins de la Donga et ’Ouémé supérieur, des délais entre le début de la saison des pluies
et le début de la saison des écoulements sont observés. LE LAY [2006] parmi d’autres [KAMAGATE,
2006 ; ZANNOU, 2011] estime ce délai entre 100 et 120 jours en moyenne pour la période 1954—-2002.
La saison des écoulements débute apres un cumul précipité de pres de 300 mm. SEGUIS et al. [2011b]
estiment ce délai a 30 jours pour un cumul précipité de 100 a 160 mm. Ces auteurs ajoutent que
le cumul précipité entre le début de la saison des pluies et le début des écoulements de base de la
Donga (écoulement permanent) est variable d’une année a ’autre. Comme indiqué par ZANNOU [2011],
SEGUIS et al. [2011b] expliquent Pexistence de ce délai et la variabilité de ce cumul par le prélevement

évapotranspiratoire en début de saison des pluies lorsque les pluies ne sont pas régulieres.

La non-linéarité de la relation pluie-débit est une autre caractéristique hydrologique de I’Ouémé
supérieur. Cette non-linéarité est apparente dans la variabilité inter-annuelle du coefficient de ruissel-
lement. Sur la période 1954-2002, le coefficient de ruissellement a varié de 1 % & 27 % pour ’'Ouémé
a Bétérou [LE LAY, 2006]. Le déficit pluviométrique de 15 & 20 % observé au nord du Bénin pendant
la période seche des décennies 1970 et 1980 s’est traduit par un déficit d’écoulement de 'ordre de
40 % [LEBEL et VISCHEL, 2005]. Les processus hydrologiques et les mécanismes a l'origine du délai
entre le début de la saison des pluies et le début de la saison des écoulements pourraient expliquer

en partie cette non-linéarité.

1.3.2. Recharge de la nappe phréatique pérenne

Sur le bassin versant de la Donga, la recharge de la nappe d’altérites s’effectue par infiltration
directe des précipitations [KAMAGATE, 2006], ce qui limite cette recharge & la saison humide. La
percolation verticale des précipitations a travers la zone non saturée est rapide et sans évaporation
[EL-FAHEM, 2008 ; SEGUIS et al., 2011b]. A Téchelle locale, la percolation dans I’horizon latéritique de

subsurface est rendue possible par des chemins d’écoulements préférentiels [BORMANN et al., 2005].

1. Ce paragraphe est une traduction non professionnelle du texte de SEGUIS et al. [2011Db].
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Le taux de recharge, défini par le rapport entre la recharge et les précipitations, est estimé entre 10 %
et 15 % sur la période de 2003 & 2006 [SEGUIS et al., 2011b]. Cette estimation dépend de la porosité

de drainage du substrat.

La présence de sols indurés (cuirasse) et d’affleurements du socle peut provoquer un ruissellement
tres localisé des précipitations avant infiltration [KAMAGATE et al., 2007]. EL-FAHEM [2008] indique
qu’une recharge préférentielle des grandes structures géologiques (faille de Kandi, chaine de I’Atacora)
est trés peu probable. La nature du silto-argileuse et sablo-argileuse des altérites confére a ce réservoir
un role capacitif avec une conductivité faible. Le réservoir du socle fissuré, contrairement au réservoir

d’altérites, présente un faible emmagasinement mais une conductivité forte [EL-FAHEM, 2008].

Le temps de résidence de I’eau augmente avec la profondeur [KAMAGATE et al., 2007 ; EL-FAHEM,
2008 ; SEGUIS et al., 2011b]. Les fluctuations saisonnieres du cycle hydrologique rendent mobile ’eau
de la nappe phréatique située a une profondeur inférieure & 10 m. Le temps de résidence dans la

nappe de socle fissuré est probablement bien supérieur a 50 ans [EL-FAHEM, 2008].

1.3.3. Origines du prélevement évapotranspiratoire

L’étude d’une période de 3 mois incluant un événement pluvieux isolé de saison seche sur le bassin
de I’Ara (12 km?) a permis de caractériser partiellement ’origine de I’évapotranspiration mesurée par
scintillométrie infrarouge. La zone non saturée peu profonde (profondeur inférieure & 1 m) a contribué
a environ un tiers (0,5 mm.jr!) de I’évapotranspiration mesurée (1,5 mm.jr!) sur 'ensemble de la
période avec une contribution de 80 % dans les 10 jours qui ont suivi ’événement précipitant et une
contribution de 10 % ensuite [GUYOT et al., 2009; GuyorT, 2010]. GUYOT et al. [2009] en déduisent
qu’une partie significative de I’évapotranspiration est assurée par les racines profondes situées dans
la zone non saturée ou dans la nappe phréatique. GUYOT et al. [2009] et MAMADOU et al. [2014]
indiquent que les mesures d’une évapotranspiration non nulle en saison seche sont la signature d’une

transpiration de la végétation ligneuse persistante.

L’hypotheése d’une évapotranspiration, et particulierement la transpiration de la strate arborée
ayant un systéme racinaire profond, a été avancée par plusieurs auteurs [KAMAGATE, 2006 ; KAMA-

GATE et al., 2007 ; SEGUIS et al., 2011b] pour expliquer la vidange de la nappe d’altérites.

En s’appuyant sur les résultats de GUYOT et al. [2009], DESCLOITRES et al. [2011] montrent que
les différences d’évapotranspiration estimées avant 1’événement pluvieux lorsque le vent est orienté
nord-est et apres ’événement pluvieux lorsque le vent est orienté sud-ouest, peuvent étre expliquées
par des différences de porosités de drainage des formations géologiques situées de part et d’autre
du trajet optique du scintillometre. Les variations temporelles de 1’évapotranspiration sont en par-
tie expliquées par les modifications de la surface contributive de I’évapotranspiration (footprint) :
I’évapotranspiration est significativement plus forte lorsque le footprint contient plus d’arbres. La
contribution de la zone non saturée profonde (profondeur supérieure & 1 m) a ’évapotranspiration

mesurée n’est pas exclue non plus.
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CHAPITRE 2

Modélisations hydrologiques

de I'Ouémé supérieur et questions induites

La connaissance des termes et des processus de ’hydrologie continentale de ’Ouémé supérieur,
présentée dans le chapitre précédent, est issue de mesures et de leurs interprétations. Mais cette
connaissance a aussi été construite grace a des modélisations. Ces modélisations ont été appliquées a
différents compartiments du cycle hydrologique continental, a différentes échelles, en visant différents
objectifs. Nous décrivons tous les modeles hydrologiques appliqués a ’'Ouémé supérieur durant la
derniére décennie et leurs apports a propos de la connaissance du fonctionnement hydrologique.
Finalement, nous identifierons les questions laissées ouvertes par ces modélisations en se focalisant

sur celles qui ont retenu notre attention dans ce travail.
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2.1. La modélisation en hydrologie

2.1.1. Généralités

Selon HINGRAY et al. [2009], “un modele est une représentation simplifiée d’un systéme physique
donné et des différents processus explicatifs de son fonctionnement. Il est réalisé afin de pouvoir
simuler tout ou partie du comportement du systéme. La représentation du systéme |[...] est souvent
mathématique et est formalisée par un ensemble d’équations exprimant les lois ou les concepts jugés
utiles pour décrire de fagon appropriée son comportement.” Un modele représente 1’évolution spatio-
temporelle de variables pronostiques (variables de sorties) en réponse a I’évolution spatio-temporelle
de variables de forgage (variables d’entrée) en tenant compte, éventuellement de variables d’état
(variables internes). D’autres informations caractéristiques du systeéme étudié sont généralement prises

en compte, il s’agit des parametres du systeme.

Un modele hydrologique est un modele appliqué & un hydrosysteme. HINGRAY et al. [2009] in-
diquent de plus que “tous les modeles hydrologiques sont de ce fait une représentation extrémement
simplifiée de 'hydrosysteme et de son fonctionnement. Pour des raisons de commodité, ces modeles
sont en particulier construits en se concentrant sur les processus ainsi que sur les échelles spatiales
et temporelles déterminants pour les phénomenes hydrologiques visés. [...] Un modele est donc for-
tement conditionné par l'objectif visé in fine par la simulation. Quel que soit I'objectif, les facons
de simplifier la représentation du milieu et des processus hydrologiques qui s’y produisent restent

multiples. Il en découle de nombreuses modélisations possibles pour un méme hydrosysteme !”

Dans cette description de la modélisation hydrologique, la question de I'objectif de modélisation
est cruciale. C’est elle qui va guider le modélisateur dans le choix du modele, des échelles spatio-
temporelles pertinentes, des processus a modéliser, du degré d’incertitude acceptée pour chacun des
parametres. Deux objectifs généraux sont distingués : I’analyse de I’hydrosysteme afin d’étudier son
fonctionnement et la prévision afin d’obtenir une représentation de 1’évolution spatio-temporelle de

variables pronostiques et éventuellement de variables d’état.

Deux types de modeles sont fréquemment employés en hydrologie en fonction de ’hydrosysteme
étudié : les modeles de bassin versant, et les modeles de Transferts Sol-Végétation-Atmosphere (Soil-

Vegetation-Atmosphere Transfer (SVAT) en anglais).

2.1.2. Les modeles de bassin versant

La classification des multiples modeles de bassin versant differe selon les auteurs [AMBROISE, 1999 ;
HINGRAY et al., 2009 entres autres]. Nous considérons ici les modeles selon :

« la nature des relations utilisées pour la représentation des processus ; les modeles sont empiriques,
conceptuels, ou a bases physiques.

o la maniere de représenter le milieu, et en particulier la nature de I'unité spatiale a laquelle est
attachée la résolution des équations utilisées pour décrire les processus ; les modeles sont globaux,
semi-distribués ou distribués.

« leur maniere de considérer les variables hydrologiques et les relations entre ces variables; les

modeles sont déterministes ou stochastiques.
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Les modeles empiriques cherchent a représenter les relations entre les variables d’entrée et les
variables de sortie sans s’intéresser a la physique qui les relie. Il s’agit souvent des précipitations
en entrée et des débits en sortie, on parle de relation pluie-débit. Les modeles a base physique
cherchent a représenter les processus hydrologiques prédominants qui expliquent la relation entre les
variables d’entrée et les variables de sortie de I’hydrosystéme. Ces modeles nécessitent de renseigner
les parametres qui peuvent étre théoriquement déduits de la mesure. Les modeles conceptuels
cherchent eux aussi a représenter les processus hydrologiques de ’hydrosysteme mais ces processus

sont décrits par une représentation conceptuelle et donc simplifiée. Ces modeéles doivent étre calés.

Les modeles globaux considerent le bassin versant comme une seule entité dans laquelle aucune
hétérogénéité spatiale n’est prise en compte. Les modeles semi-distribués considerent 1’hétéro-
généité spatiale en découpant le bassin versant en un nombre limité d’entités représentatives des
principaux types de comportement hydrologique du bassin versant. Les modéles distribués consi-
derent chaque point du bassin versant (élément de discrétisation) comme 1'unité spatiale d’application

des équations du modele.

Les modeles déterministes lient les variables d’entrée aux variables de sortie par une relation
univoque. Les modeéles stochastiques produisent & partir d’un jeu de variables d’entrée donné,
plusieurs jeux de variables de sortie ; chaque jeu étant une réalisation possible du jeu de variables de

sortie.

2.1.3. Les modeles SVAT

Les processus impliqués dans le bilan hydrologique a l'interface sol-végétation-atmosphere sont
fortement interdépendants. Les modeles SVAT modélisent de fagon couplée les échanges énergétiques
et massiques a cette interface. Ces modeles nécessitent la caractérisation des conditions d’état du
sol, des plantes et de 'atmosphere. Leur description est généralement unidimensionnelle verticale
[HINGRAY et al., 2009].

2.2. Les différentes modélisations hydrologiques
de I'Ouémé supérieur

Nous proposons ici de passer en revue tous les modeles appliqués au bassin versant de I’Ouémé
supérieur depuis une décennie. Le tableau 2.1 présente des informations générales de ces applications.
Puisque le choix et les résultats d’'un modele sont conditionnés par 'objectif de modélisation, nous
rappelons les objectifs des auteurs. Ensuite nous énongons quelques éléments importants du modele
(type et structure du modele) puis les résultats obtenus. Cette revue des différentes modélisations
permet de dégager les questions ouvertes de la modélisation hydrologique de I’Ouémé supérieur des-
quelles nous retirons les questions traitées dans ce travail de these (section 2.3). Nous présentons les
modeles en fonction de leur objet d’étude : la parcelle, le versant, le bassin versant. Pour les modeles
de bassin versant, nous présentons les modeles dans ’ordre chronologique de leur application a la

zone d’étude.
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Tableau 2.1 — Modeles hydrologiques appliqués sur I’Ouémé supérieur depuis une décennie

Modele Modélisateur(s)* Objet d’étude
SiSPAT ROBERT [2012] colonne sol-atmosphere (vertical 1D)
Parflow-CLM  ROBERT [2012] colonne sol-atmosphere (vertical 1D) et parcelle (1 ha)
Simulat-H  GIERTZ et al. [2006] versant (~ 1 km)
TOPLATS  BORMANN et DIEKKRUGER [2003] bassin versant (~ 3000 km?)
- BORMANN et al. [2005] bassin versant (30 - 3000 km?)
UHP BORMANN et DIEKKRUGER [2004] bassin versant (500 - 10000 kmn?)
REW-v4.0  VARADO et al. [2006] bassin versant (~ 500 km?)
GR4J LE LAY et GALLE [2005a] bassin versant (~ 10000 km?)
- LE LAy [2006] bassin versant (500 - 10000 km?)
TopAMMA  LE LAy [2006] bassin versant (500 - 10 000 km?)
- LE LAy et al. [2008] bassin versant (~ 500 km?)
- ZANNOU [2011] bassin versant (~ 10000 km?)
nTopAMMA  ZANNOU [2011] bassin versant (~ 10000 km?)
ModHyPMA  ALAmoOU [2011] bassin versant (~ 10000 km?)

* modélisateur, auteur qui a appliqué le modele sur ’'Ouémé supérieur.

2.2.1. A I’échelle de la parcelle

2.2.1.1. Le modele SiSPAT
ROBERT [2012] a appliqué le modele Simple Soil Plant Atmosphere Transfer (SiSPAT) a une

parcelle du bassin versant de 1’Ara pour étudier les transferts d’eau et de chaleur & l'interface sol-
atmosphere. Le modele SiSPAT [DANTAS-ANTONINO, 1992 ; BRAUD et al., 1995] est un modele SVAT
unidirectionnel vertical. Il représente la physique des mouvements couplés de chaleur et d’eau dans
les zones non saturées et saturées, ’extraction racinaire, les transferts turbulents au-dessus et dans
la canopée, l'interception, l'infiltration et le ruissellement de surface. Il permet de réaliser des bilans

simplifiés pour les différentes couches de sol, la végétation et 'atmosphere.

SiSPAT étant un modele unidimensionnel vertical, il ne peut pas modéliser d’écoulements latéraux,
ce qui provoque un remplissage non souhaité de la colonne de sol. Pour pallier ce probléeme, ROBERT
[2012] a introduit une fuite de fond en bas de la colonne de sol simulée. Ce flux de fuite imposé est

déterminé de facon a assurer la stabilité moyenne annuelle de la nappe profonde.

A Déchelle annuelle, le modele simule un battement de la nappe profonde (3-6 m) comparable
aux mesures (2-6 m). Concernant la simulation de la nappe de subsurface (voir la sous-section 1.2.4
pour les mesures de cette nappe), SiSPAT produit des saturations atteignant 80 % durant la sai-
son humide. La moyenne inter-annuelle de I’évapotranspiration réelle simulée par SiSPAT sur les 4
années de 2006 a 2009 représente 77 % des précipitations. Le modele reproduit la dynamique intra-
saisonniere tres marquée de la mesure d’évapotranspiration mais n’arrive pas a représenter les pics
d’évapotranspiration de la saison des pluies (sous-section 1.2.3). La fuite de fond représente 24 % des
précipitations. Finalement, la variabilité inter-annuelle du stock de la colonne simulée est tres faible

(1 % des précipitations).
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2.2.1.2. Le modeéle ParFlow-CLM

ROBERT [2012] a aussi implémenté le modele ParFlow-CLM [MAXWELL et MILLER, 2005] sur
une parcelle de I’Ara pour étudier les transferts d’eau et de chaleur a l'interface sol-atmosphere. Ce
modele est un couplage du modele ParFlow qui modélise les transferts hydriques dans les couches
de sol par I’équation de Richards et du modele SVAT Common Land Model (CLM). Le couplage
des modeles est réalisé au niveau de la zone racinaire. Il s’agit d’'un modele tridimensionnel qui peut
simuler des écoulements de subsurface saturés [ASHBY et FALGOUT, 1996] et non saturés [JONES
et WOODWARD, 2001]. Le ruissellement et les écoulements de surface sont modélisés par I’équation

d’onde cinématique.

Ce modele a tout d’abord été implémenté comme SiSPAT dans une configuration unidimensionnelle
verticale. Une fuite de fond a été introduite pour les mémes raisons que celles avancées pour SiSPAT.
Les parametres étant différents pour ces deux modeles, le flux de fuite profonde imposé est différent
entre SiSPAT et ParFlow-CLM. Le battement de la nappe profonde simulée a 1’échelle annuelle est
plus important que pour SiSPAT (4-8 m). Néanmoins ParFlow-CLM simule des quasi-saturations
intermittentes (taux de saturation supérieurs a 95 %) de subsurface durant la saison humide, ce
qui se rapproche de nappes de subsurface mesurées (sous-section 1.2.4). Sur la période 2006-2009,
ParFlow-CLM simule une évapotranspiration réelle qui représente 53 % des précipitations. Comme le
modele SiSPAT, ParFlow-CLM reproduit la dynamique intra-saisonniere tres marquée de la mesure
d’évapotranspiration mais n’arrive pas a représenter les pics d’évapotranspiration de la saison des
pluies. ParFlow-CLM sous-estime ’évapotranspiration mesurée en saison des pluies. La fuite de fond
atteint 49 % des précipitations de la période. La variation annuelle de stock est quasiment nulle
(0,04 % des précipitations). La non prise en compte de la compressibilité de I’eau dans le calcul du

bilan de masse explique la non fermeture de ce bilan de 1 a4 4 %.

La prise en compte de différents couverts végétaux ne montre pas a I’échelle annuelle de différences
majeures ni sur le bilan d’eau ni sur le flux d’évapotranspiration simulés (5 % entre un couvert arboré
et un couvert herbacé). En saison seche, les zones arborées simulent une évapotranspiration de 1 a

-1 supérieure aux zones herbacées. Néanmoins, les zones herbacées sont plus réactives aux

4 mm.jr
précipitations isolées de saison seéche et au début de saison humide (différences de 2 & 4 mm.jr!). La
dynamique annuelle d’évapotranspiration des zones arborées est moins marquée par l'alternance des
saisons que les zones herbacées car les zones arborées restent actives une grande partie de ’année, ce
qui est conforme aux observations. Le type de couvert végétal a un impact clair sur la vidange de la

nappe d’altérites.

L’impact de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique a saturation et du point d’inflexion
de la courbe de rétention des couches de sol de subsurface sur le bilan de masse simulé a été analysé
en utilisant une configuration tridimensionnelle sans prise en compte de la pente topographique. Les
simulations montrent que la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique a saturation a un
impact limité sur la distribution spatiale de ’évapotranspiration simulée et n’a pas d’impact sur la
redistribution latérale de ’eau dans le sol. La variabilité spatiale du point d’inflexion de la courbe de
rétention impacte significativement la redistribution latérale inter-annuelle de 1’eau dans le sol mais

n’impacte pas la distribution spatiale de I’évapotranspiration simulée.

Des mesures géophysiques ont permis de documenter la variabilité spatiale de la géométrie de la

subsurface dans la direction orthogonale a la pente topographique, en particulier, des bandes de sol
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plus argileuses. En présence de formations argileuses en subsurface, le modele ParFlow-CLM simule
des nappes perchées temporaires qui retardent la recharge de la nappe profonde de plusieurs dizaines
de jours. Les surfaces de sol au droit de lentilles argileuses simulent une évapotranspiration plus
importante tout au long de ’année. Les zones simulées sans lentille argileuse et pour lesquelles la
profondeur de socle simulée est faible sont plus seches en période de ressuyage. La présence d’arbres
au droit des lentilles argileuses favorise, dans les simulations, la formation de nappes perchées et

homogénéise le niveau de la nappe profonde.

2.2.2. A I'échelle du versant

2.2.2.1. Le modéele Simulat-H
[GIERTZ et al., 2006] ont appliqué le modele SIMULAT-H & des versants du bassin d’Aguima.

L’objectif de leur étude est de vérifier que le modele SIMULAT-H simule correctement les processus
hydrologiques d’un environnement situé en zone tropicale d’Afrique de ’Ouest. Le modele SIMULAT
[DIEKKRUGER et ARNING, 1995] est un modele SVAT qui adopte une approche unidimensionnelle
verticale. L’évapotranspiration réelle est calculée a partir de I’évapotranspiration potentielle définie
par ’équation de Penman-Monteith. La décomposition de I’évapotranspiration potentielle en évapo-
ration potentielle et transpiration potentielle est ensuite déterminée par 1’équation de RITCHIE [1972].
L’approche de FEDDES et al. [1978] est utilisée pour calculer la transpiration réelle. L’infiltration est
décrite par la solution semi-analytique de I’équation de Richards proposée par SMITH et PARLANGE
[1978]. Le modele résout I’équation de Richards pour les transferts hydriques dans le sol. Le mo-
dele SIMULAT-H est une association de colonnes de sol, chacunes décrites par le modele SIMULAT.
SIMULAT-H peut étre considéré comme un modele SVAT associé & un modele conceptuel de la dy-
namique latérale du versant. Le fonctionnement vertical du modele est décrit par SIMULAT et une
interaction latérale entre colonnes de sol est implémentée. Les écoulements latéraux non saturés de
subsurface sont modélisés par les termes puits et source dans I’équation de Richards. Une anisotropie
de la conductivité hydraulique a saturation est imposée. La composante latérale est égale au dixieme
de la composante verticale. Le flux latéral de subsurface est égal au produit de la conductivité hy-
draulique a saturation latérale par la pente topographique. Le modele simule une percolation vers
un réservoir de nappe profonde. La dynamique de ce réservoir est décrite par un modele conceptuel

linéaire qui produit la composante de base du débit en riviere.

Le modele simule des chroniques de débits qui reproduisent bien les mesures. Pour les années 2000
et 2001, le modele simule pour les écoulements en riviere, une contribution de 55 % des écoulements
latéraux de subsurface, une contribution de 14 % du ruissellement de surface et une contribution de
31 % de la nappe profonde. Cette derniere valeur est proche de celle obtenue par analyse hydrochi-
mique des écoulements en riviere [FAss, 2004]. Le modele reproduit correctement les teneurs en eau
mesurées en surface. En subsurface, cette qualité dépend du type de sol. Les auteurs identifient les
processus hydrologiques prédominants selon le type de sol : pour les Plinthisols et Lixisols/Acrisols
en haut et milieu de versant, le ruissellement de surface ou les écoulements de subsurface sont pré-
dominants selon 'occupation du sol. En bas de versant, la percolation profonde est le processus

hydrologique important expliqué par la forte perméabilité des gleysols.
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2.2.3. A I'échelle du bassin versant

2.2.3.1. Le modeéle TOPLATS

Dans le but d’identifier un outil de prédiction des modifications du cycle hydrologique et de la
disponibilité de la ressource en eau causées par des changements climatiques globaux et régionaux,
BORMANN et DIEKKRUGER [2003] ont utilisé le modele TOPLATS pour simuler les débits a l’exutoire
de la Térou. Le modele TOPLATS [FAMIGLIETTI et WOOD, 1994] couple un modele SVAT & deux
couches de sol avec le concept de TopMODEL (qui peut-étre considéré comme un modele physico-

conceptuel semi-distribué s’il doit étre classé).

La structure spatiale des variables simulées telles que I’humidité du sol, I’évapotranspiration, le
ruissellement sur surfaces saturées est fortement corrélée a la structure spatiale des données d’entrée
du modele. La connaissance incomplete qu’ont les auteurs de cette structure spatiale ne leur permet
pas de simuler correctement la dynamique temporelle des débits mesurés (efficience de Nash de 0,46).
Les auteurs pointent la nécessité de mieux renseigner la variabilité spatio-temporelle des précipitations

ainsi que la variabilité spatiale des parametres hydrodynamiques des sols.

Suite & une analyse hydrogéologique approfondie du bassin d’Aguima (30 km?) qui met en évidence
I'importance des processus de surface et de subsurface & ’échelle locale, BORMANN et al. [2005]
utilisent & nouveau le modele TOPLATS pour évaluer la pertinence de cette analyse a 1’échelle

locale, afin de la transférer & plus grande échelle.

Apres calibration, le modele reproduit correctement les débits mesurés & l’exutoire du bassin
d’Aguima. De plus, les débits spécifiques de ruissellement simulés et mesurés sont proches. Fort de
I'expérience de modélisation de BORMANN et DIEKKRUGER [2003] sur le bassin de la Térou avec
le modele TOPLATS, les auteurs indiquent qu’une validation du modele TOPLATS a ce bassin ne
pourra étre réalisée que lorsque la variabilité spatiale des données d’entrée du modele (forcages et

parametres) sera connue.

2.2.3.2. Le modéle UHP

Dans le cadre du projet IMPETUS, BORMANN et DIEKKRUGER [2004] analysent la capacité du
modele UHP a simuler les flux hydriques du bassin de la Térou dans le but de modéliser I'influence de
changements climatiques globaux et régionaux sur le bilan hydrologique régional. Le modele concep-
tuel global UHP est un modele de type HBV [BERGSTROM, 1995] composé de 4 réservoirs a fonction-

nement linéaire : réservoir d’interception, réservoir racinaire, zone non saturée et nappe profonde.

La calibration du modele UHP est réalisée sur le bassin versant de la Térou a Wanou (3 133 km?,
figure 1.3) sur 7 années (1993-1999). La chronique de débits simulés est de bonne qualité (le co-
efficient de détermination égal a 0,82 est un des scores de performances employés). Ce modele est
plus performant que le modele TOPLATS (sous-section 2.2.3.1) & reproduire les débits de ce bassin
car son nombre de parametres est limité. La validation du modele est réalisée sur 7 autres bassins
de ’Ouémé supérieur dont les superficies sont comprises entre 580 & 10326 km?. Les performances
du modele sont comparables en calibration et en validation, exception faite du bassin de I’Ouémé a
Bétérou dont les performances sont moins bonnes. La prise en compte d’un nombre croissant de plu-
viometres dans la modélisation accroit significativement la qualité des débits simulés. L’incertitude

sur les données et 'incertitude sur les parametres du modele influencent le bilan hydrologique simulé.
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Le modele est sensible, d’une part, a des changements de régime de précipitations et, d’autre part,
a des changements d’occupation du sol. Le modele UHP, de par la simplicité de son formalisme est
adapté a des simulations continues (bilan hydrologique) & méso-échelle mais n’est pas adapté a des
simulations événementielles sur des bassins de plus petite taille. Finalement, les auteurs indiquent
qu’en Afrique de 1’Ouest, les processus prédominants et les propriétés du systéme hydrologique va-
rient en fonction des échelles et des régions, une connaissance des processus hydrologiques a 1’échelle

locale est nécessaire en complément d’une connaissance des modifications a méso-échelle.

2.2.3.3. Le modéle REW-v4.0

VARADO et al. [2006] ont évalué la pertinence de Papproche Representative Elementary Watershed
(REW) & simuler le comportement hydrologique de la Donga (586 km?) connaissant les débits a

I’exutoire, la profondeur de nappe profonde et la teneur en eau du sol.

Le modele semi-distribué REW [REGGIANI et al., 1998 ; REGGIANI et al., 1999] est une approche
hybride des modeles conceptuels et des modeles a base physique. Ce modele décrit les transferts hy-
driques sur la base des processus physiques (infiltration, exfiltration, percolation, recharge, transfert
dans la nappe profonde). Néanmoins, les équations de bilan sont calculées a ’échelle d’un bassin
élémentaire représentatif (REW) dont la taille est fixée par l'utilisateur selon ses besoins de modéli-
sation. Cette approche permet d’extraire du modele des variables d’état qui peuvent étre comparées
a des mesures; ceci tout en gardant un nombre relativement faible de parametres. Le modele REW-
v4.0 comporte 5 compartiments hydrologiques : la riviere, la zone non saturée, la zone saturée, le
compartiment de ruissellement sur surface saturée et le compartiment de ruissellement concentré.
Ce dernier compartiment regroupe les rigoles, ravines, petits canaux et les régions affectées par le

ruissellement hortonien.

Les résultats d’'une campagne de mesures des propriétés hydrodynamiques des sols ont été utilisés
pour renseigner les parameétres du modele. Avec ces parametres, le modele ne reproduit pas le délai
de 3 mois mesuré entre le début des précipitations et le début des écoulements. Au cceur de la
saison humide, les débits sont sous-estimés. La calibration de la teneur en eau a saturation et de la
conductivité hydraulique a saturation a permis une amélioration significative des taux de saturation
simulés. La capacité du modele a reproduire des débits mesurés sur des sous-bassins de la Donga a
été analysée. Il apparait que le modele est capable de simuler les débits sur des sous-bassins dont la
superficie est supérieure & 100 km?2. Pour des bassins de taille inférieure, la description des processus

hydrologiques est insuffisante pour reproduire correctement les débits mesurés.

Les auteurs pointent I'inaptitude du modele a représenter la nappe de versant qui joue un role
important dans la genese des écoulements de la zone d’étude (sous-section 1.3.1.2). L’intégration d’un
module de zone saturée adaptée a la représentation de la nappe de versant semble pouvoir améliorer
la simulation de la dynamique de la nappe profonde, les variations de la teneur en eau du sol de

surface ainsi que les débits simulés & ’exutoire du bassin de la Donga.

2.2.3.4. Le modele GR4J

LE LAY et GALLE [2005a] quantifient la sensibilité du modele Génie Rural 4 parametres Journalier
(GR4J) [PERRIN et al., 2003] a différents régimes pluviométriques pour 3 variables du modele : les

débits, I’évapotranspiration et I’humidité du sol.
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Le modele GR4J est un modele conceptuel global a réservoirs, parcimonieux en parametres, qui
modélise la relation pluie-débit. Le formalisme mathématique décrit la neutralisation de 1’évapo-
transpiration potentielle par les précipitations, la séparation des composantes de I’écoulement, la
propagation des écoulements en riviere a ’aide d’un hydrogramme unitaire et 1’échange souterrain

d’eau. Il comprend un réservoir de production et un réservoir de routage.

Le modele, appliqué au bassin de ’Ouémé supérieur, est calibré sur la période 1979-1989 et
évalué sur la période 1990-2002. En calage et en validation, l'efficience de Nash est supérieure a
0,80 et le biais en volume n’exceéde pas 5 %, ce qui confere au modele calé une robustesse nécessaire
aux objectifs de I’étude. L’efficience de Nash est plus faible en évaluation qu’en calage. Les auteurs
proposent 4 scénarios de modifications du régime pluviométrique dont un qui consiste a supprimer
les événements précipitants les plus intenses au coeur de la saison humide (scénario le plus réaliste
selon la littérature). Pour une diminution identique du cumul annuel de précipitations, les 4 scénarios
montrent des réponses hydrologiques variées (d'un déficit d’écoulement égal au déficit pluviométrique
jusqu’a un déficit d’écoulement égal au double du déficit pluviométrique, dont le scénario le plus
réaliste fait partie). Inversement, un déficit de 40 % produit un déficit d’évapotranspiration simulée
de 10 % a 40 % selon les scénarios. Concernant ’humidité du sol (variable la moins sensible des
trois aux modifications du régime pluviométrique), les déficits sont de 'ordre de la moitié du déficit

pluviométrique imposé pour ’ensemble des 4 scénarios.

Poursuivant ’objectif de trouver une conceptualisation pertinente pour modéliser le cycle hydrolo-
gique sur la région AMMA-CATCH au Bénin, LE LAY [2006] a appliqué le modele GR4J aux bassins
versants de la Donga (586 km?) et de I’'Ouémé supérieur a Bétérou (10070 km?).

Les performances du modele sont tres satisfaisantes sur les deux bassins en calage : efficience de
Nash de 0,84 pour la Donga et de 0,94 pour ’Ouémé supérieur ; et en évaluation : efficience de Nash
de 0,79 pour la Donga et de 0,82 pour ’Ouémé supérieur (période 2001-2002). L’évapotranspiration
simulée par le modele varie de 50 & 60 % des précipitations annuelles selon les années, ce qui est
faible en comparaison aux mesures (sous-section 1.2.3); le terme de recharge profonde est de 1'ordre

de 20 % (période 1998-2002).

Nous avons ici retiré le modele de son contexte d’étude qui est une approche comparative de la
modélisation hydrologique. Les modeles GR4J et TopAMMA (sous-section 2.2.3.5) sont évalués de
maniere relative ce qui signifie qu’il n’y a pas de “bons” modeles mais seulement des modeles meilleurs

que d’autres pour les criteres considérés.

2.2.3.5. Le modele nTopAMMA

Ayant toujours 'objectif de trouver une conceptualisation pertinente pour modéliser le cycle hy-
drologique de la région AMMA-CATCH au Bénin, LE LAy [2006] a appliqué le modele TopAMMA

aux bassins versants de la Donga (586 km?) et de ’Ouémé supérieur a Bétérou (10070 km?).

Le modele TopAMMA [LE LAy, 2006] est une adaptation du modele TopMODEL [BEVEN et
KIRBY, 1979] au contexte soudanien de 1’Ouémé supérieur. Ce modele physico-conceptuel semi-
distribué tient compte des processus hydrologiques qui expliquent la relation pluie-débit, en par-
ticulier 'importance des écoulements latéraux de subsurface et le ruissellement sur surface saturée.
Trois modifications principales ont été apportées : la modification du formalisme des processus d’éva-

potranspiration et d’interception, I'introduction d’un déficit seuil au-dessus duquel I’eau ne participe
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plus aux écoulements de subsurface et 'introduction d’une percolation profonde associée. Nous reve-

nons plus en détail sur les concepts, les hypotheses et le formalisme de ce modele dans la section 6.1.

Les performances du modele sont tres satisfaisantes sur les deux bassins en calage : efficience de
Nash de 0,83 pour la Donga et de 0,90 pour I’Ouémé supérieur ; et en évaluation : efficience de Nash
de 0,76 pour la Donga et de 0,85 pour ’'Ouémé supérieur (période 2001-2002). Sur le bassin de la
Donga, I’évapotranspiration simulée par le modele varie de 40 & 50 % des précipitations annuelles
selon les années, ce qui est faible en comparaison aux mesures (sous-section 1.2.3); le terme de
recharge profonde est de 'ordre de 30 % (période 1998-2002). Les années seches se caractérisent
principalement par une diminution relative des écoulements au profit de I’évapotranspiration réelle
simulée. En valeur absolue, I’évapotranspiration réelle simulée est a peu pres constante d’une année
a lautre. Le modele TopAMMA se distingue du modele GR4J (sous-section 2.2.3.4) par la plus
grande sensibilité de ses performances a la valeur de ses parametres. Une analyse de sensibilité des
deux modeles ne permet pas de les distinguer quant a leur sensibilité de structure mais les résultats
obtenus légitiment la conceptualisation du fonctionnement hydrologique de la zone d’étude introduite
dans le modele TopAMMA.

S’appuyant sur un jeu conséquent de mesures hydrologiques complémentaires, [LE LAY et al.,
2008] analysent la capacité du modele TopAMMA & reproduire différentes caractéristiques du cycle
hydrologique du bassin de la Donga (Ouémé supérieur), ceci afin d’évaluer la pertinence de la concep-
tualisation du fonctionnement hydrologique de la zone d’étude. Le parameétre de transmissivité du
modele est peu sensible aux débits observés selon la méthode de calage. Néanmoins, ce parametre im-
pacte la séparation de I’hydrogramme (ruissellement et écoulement de subsurface). Les performances
du modele entre le calage et la validation sont comparables, ce qui montre la robustesse du modele.
En validation, le modele reproduit correctement la dynamique saisonniere des débits observés. Une
comparaison qualitative de la dynamique de la chronique de percolation profonde simulée avec celle
de la profondeur de nappe profonde (12 puits de mesure sur le bassin) montre une bonne corrélation.
Néanmoins l'intensité du flux percolé ne peut pas étre évaluée. Le modele est performant & reproduire
les débits mesurés sur un des sous-bassins d’étude et simule une décomposition des débits (ruissel-
lement et écoulements de subsurface) comparable & des valeurs issues d’'un modele de géochimie des
eaux [KAMAGATE et al., 2007]. La chronique de stock d’eau simulée dans le premier metre de sol est
comparée a celles de mesures locales de 2 sites du bassin d’étude. Les stocks d’eau et leurs ampli-
tudes sont semblables aux mesures en saison seche. La vitesse d’écoulement en riviere est réaliste,
I’épaisseur de sol considérée se trouve dans la gamme d’incertitude des mesures. Seule la conductivité

hydraulique & saturation est largement supérieure aux mesures locales.

Le bilan de masse simulé par le modele TopAMMA a été comparé par PEUGEOT et al. [2011]
aux bilans de masses simulés par les modeles de type Land Surface Model (LSM)! de l'expérience
AMMA Land surface Model Intercomparison Project (ALMIP). Les bilans de masse sont comparés &
I’échelle de I’Ouémé supérieur pour 'année 2005. Le modele TopAMMA simule une évapotranspiration
inférieure (moins de 70 % des précipitations annuelles) et un terme de stockage supérieur (plus 20 %
des précipitations annuelles) relativement aux modeles retenus pour 'exercice ALMIP qui, pour leur
part, surestiment les débits en riviere par rapport aux mesures (plus de 15 % des précipitations

annuelles ; voir la sous-section 1.2.2 pour les mesures). Les auteurs attribuent la sous-estimation

1. Les modeles de surfaces continentales LSM peuvent étre considérés comme des SVAT de seconde génération qui
simulent les transferts hydriques latéraux, le cycle du carbone, la phénologie et la dynamique des plantes. Ils ont vocation
a étre couplés & des modeles climatiques globaux [DE ROSNAY, 2005].
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de I’évapotranspiration du modele TopAMMA & son schéma d’évapotranspiration trop simple. La
difficulté des LSM a reproduire les débits est attribuée a la résolution trop petite de ces modeles
(0,5%).

ZANNOU [2011] analyse et modélise (avec le modele TopAMMA) le cycle hydrologique continental
de 'Ouémé supérieur dans une perspective d’application opérationnelle du modele pour les besoins
de la Gestion Intégrée de la Ressource en Eau (GIRE) du bassin d’étude.

Le bilan de masse simulé, exprimé en fraction des précipitations annuelles est le suivant : I’éva-
potranspiration représente 53 %, ce qui est faible en comparaison aux mesures (sous-section 1.2.3),
les débits a l’exutoire représentent 14 % (12 % pour ce qui est des mesures, sous-section 1.2.2), la
recharge profonde représente 33 % pour la décennie 1997-2006. Comparée aux études précédentes
[LE LAY, 2006 entre autres|, ’évapotranspiration réelle simulée est supérieure au détriment de la re-
charge profonde. Cette 1égere différence est expliquée par une approche différente et une redéfinition
du rapport d’anisotropie entre les composantes horizontale et verticale de la conductivité hydraulique
a saturation (équation 6.22). Ce rapport préalablement fixé & 102 est modifié & la valeur de 4.10*

afin de favoriser le ruissellement hortonien.

L’évapotranspiration simulée par TopAMMA a ’échelle de ’Ouémé supérieur (1997-2006) est
comparée a ’évapotranspiration mesurée localement sur un site de jachere! en 2008. L’évapotrans-
piration réelle simulée est proche des mesures avec une sous-estimation de 7 %. Ce travail analyse les
causes de l'incapacité du modele a simuler une évapotranspiration plus importante. Une analyse de
sensibilité de I’évapotranspiration réelle simulée au forcage d’évapotranspiration potentielle montre
que si cette derniere est augmentée, il en résulte une dégradation de la simulation des débits ou une
dégradation de la percolation profonde si 'on maintient les performances du modele en termes de
débits simulés. L’analyse de I'impact du formalisme du processus d’évapotranspiration montre une
forte sensibilité du modele au prélevement évapotranspiratoire et préconise une modification de ce

formalisme pour corriger la sous-estimation de I’évapotranspiration réelle simulée.

Un controéle a I’échelle annuelle de la percolation profonde simulée n’invalide pas cette conceptuali-
sation. Par contre, un controle a ’échelle journaliere discrédite son réalisme. Sur la période 2001-2006,
la percolation profonde journaliere simulée est inférieure a la variation de stock mesurée dans 33 %
des cas. L’année 2005 est ensuite analysée particulierement a cause de ses faibles performances en
termes de simulation de débits. L’impact de 'absence de variabilité spatiale du forcage des précipi-
tations est analysée avec le modele nTopAMMA. 11 s’agit de la version semi-distribuée du modele
TopAMMA pour lequel le modele TopAMMA est appliqué a 28 mailles hydrologiques constituant
le bassin d’étude. Une maille hydrologique est un sous bassin versant du bassin d’étude; les mailles
hydrologiques du bassin sont de taille semblable. Ce modele permet d’appliquer un forgage de précipi-
tations journalieres différent pour chaque maille hydrologique. Cette prise en compte de la variabilité
spatiale du forgage des précipitations améliore les performances du modele (I'efficience de Nash passe
de 0,75 & 0,83).

2.2.3.6. Le modéele ModHyPMA

L’application du Principe de Moindre Action (PMA) a la modélisation de la relation pluie-débit
de bassin versant a été initiée par AFOUDA et al. [2004]. ALAMOU [2011] poursuit cet axe de recherche

1. Il s’agit du site de Nalohou que nous introduisons ultérieurement et que nous utilisons aussi dans cette these.
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pour savoir si le modele PMA correspond au modele qui décrit le mieux possible le comportement

complexe du systéeme hydrologique au sens de la minimisation des incertitudes.

Le PMA est défini dans cette étude comme une propriété fondamentale de la nature qui choisit
parmi toutes les alternatives possibles le chemin qui minimise sa dépense en énergie et/ou son action,
ceci quelle que soit I’échelle considérée. Ce modele, qui s’appuie sur le théoreme de Noether, permet
en principe, de décrire le passage de la microphysique du milieu hétérogene a 1’échelle locale, a la
physique du milieu a 1’échelle globale du bassin versant. Le modele conceptuel global ModHyPMA

possede 2 parametres : A, parametre de structure du modele et v, parametre de non-linéarité.

Le modele est appliqué au bassin de ’Ouémé supérieur a Bétérou. Il est calé (grace aux débits a
I'exutoire) sur la période 2000-2002 et validé sur les années 2003 et 2004. Le modele ModHyPMA,
comparé au modele GR4J, présente des meilleures performances en termes d’efficience de Nash, de

biais en volume et de coefficient de détermination en calage et en validation.

2.3. Les questions ouvertes de la modélisation hydrologique

de I’'Ouémé supérieur

2.3.1. Dualisme de la représentation des transferts hydriques
en zone soudanienne

Faute de mesures d’évapotranspiration réelle a méso-échelle, les modeles de bassin versant se sont
historiquement tournés vers la relation pluie-débit, laissant ainsi les flux d’évapotranspiration varier
sans contrainte lorsqu’ils sont représentés. C’est a ’échelle de la parcelle ou du versant que ’évapo-
transpiration réelle a été analysée. Le modele SIMULAT-H est utilisé pour simuler les écoulements
en riviere, bien qu’il soit issu d’une approche SVAT qui simule les processus d’évapotranspiration.
L’évapotranspiration n’est pas contrainte malgré le fait qu’elle représente plus de quatre cinquiemes
des précipitations annuelles. Les modeles SVAT SiSPAT et ParFlow-CLM ont permis d’analyser la
dynamique des transferts hydriques verticaux de Iatmosphére a la nappe d’altérites. Néanmoins,
ils n’ont pas permis de simuler les processus d’écoulements en riviere. Le modele ParFlow simule
des quasi-saturations en subsurface sans pour autant modéliser les processus hydrologiques entre ces
quasi-saturations et les écoulements en riviere de facon satisfaisante. Les volumes d’eau écoulés en

riviere sont représentés par une fuite hydrique en bas de colonne des modéles.

Bien que le fonctionnement hydrologique continental de I’Ouémé supérieur soit unique, sa repré-
sentation dans les modeles a I’échelle locale (parcelle, versant) présente un dualisme. D’une part, des
processus latéraux lient les précipitations aux écoulements en riviere, représentation orientée vers
une intégration de ces processus aux modeles de bassins; d’autre part, des processus verticaux re-
présentent les transferts sol-végétation-atmosphere, représentation orientée vers les modélisations a

méso-échelle des interactions surface continentale - atmosphere de type LSM.

Des questions en découlent :

1. Est-il possible de regrouper au sein d’une approche unique a ’échelle locale les représentations

latérale et verticale du fonctionnement hydrologique de la zone d’étude ?
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2. Comment représenter les couches de sol de subsurface? Les couches de sol de subsurface sont
le support des écoulements latéraux de subsurface qui produisent les écoulements en riviere, ce
qui implique un caractere plutot imperméable. Dans le méme temps, ces couches permettent
la recharge de la nappe profonde qui montre une forte variabilité annuelle, ce qui implique au

contraire un caractere plutot perméable.

Ces questions sont a la base du premier objectif spécifique de ce travail : améliorer la représentation
du fonctionnement hydrologique de ’Ouémé supérieur en intégrant dans une approche unique a
Péchelle locale les transferts hydriques latéraux (versant-réseau hydrographique) et verticaux (sol-

atmosphere).

2.3.2. Impact des hétérogénéités du bassin versant
sur la modélisation du bilan hydrologique a méso-échelle

Dans une représentation du fonctionnement hydrologique a 1’échelle du versant, GIERTZ et al.
[2006] montrent que les processus hydrologiques prédominants dépendent du type de sol, de I'occupa-
tion du sol et de la position sur les versants. Par exemple, en haut et milieu de versant les écoulements
latéraux de subsurface non saturés sont prédominants alors que la percolation profonde est prédomi-
nante en bas de versant. Cela implique une recharge spatialement hétérogene de la nappe d’altérites
a l'échelle du versant. Dans une représentation verticale & 1’échelle locale, ROBERT [2012] montre
que le type de couvert végétal impacte la dynamique de la nappe d’altérites alors qu’il n’impacte
que faiblement le cumul annuel d’évapotranspiration pour la végétation telle qu’elle est paramétrée
dans ce modele. Le type de couvert impacte donc plutét la dynamique intra-saisonniere de 1’évapo-
transpiration que sa valeur annuelle. La présence de lentilles argileuses de subsurface et la variabilité
spatiale de la profondeur du socle fissuré impacte la simulation de I’évapotranspiration. Néanmoins
I’hétérogénéité spatiale des propriétés hydrodynamiques du sol n’a pas ou que peu d’impact sur la
simulation de la distribution spatiale de I’évapotranspiration. Ce résultat de ROBERT [2012] semble
en contradiction avec ceux de GIERTZ et al. [2006]. Une explication possible provient du fait que la
représentation des écoulements de subsurface situés géométriquement entre I’atmosphere et la nappe
d’altérites par GIERTZ et al. [2006] sont déplacés en bas de colonne de modélisation par ROBERT

2012] et donc ne se trouvent plus situés géométriquement entre 'atmosphere et la nappe d’altérites.
[ P g q p pp

Différentes hétérogénéités spatiales (de la pédologie, de la géométrie du réservoir d’altérites, du
type de couvert végétal) produisent des hétérogénéités spatiales de la recharge, de la dynamique et
de la vidange de la nappe d’altérites. L’évapotranspiration n’est pas un flux intégré a ’échelle du
bassin versant ; ce flux a méso-échelle est composé de la contribution de ’ensemble des flux locaux.
Or, rien n’indique a priori que le flux d’évapotranspiration a méso-échelle soit égale a la somme de
flux d’évapotranspiration moyen (relation non-linéaire) [BOULET et al., 1999]. De plus, ’hétérogénéité
spatiale des interactions surface-atmosphere joue un role majeur dans la simulation de ’évapotrans-
piration d’un bassin versant [FAMIGLIETTI et WOOD, 1995]. Nous avons vu, lors de 'analyse des
processus hydrologiques de la zone d’étude, que la dynamique temporelle de 1’évapotranspiration
pourrait expliquer le délai entre le début de la saison des pluies et celui de la saison des écoule-
ments. L’évapotranspiration semble donc avoir une signature quantifiable sur le bilan hydrologique a

méso-échelle.

Les questions qui en résultent peuvent étre formulées ainsi :
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1. Quel est 'impact des hétérogénéités spatiales du bassin sur la simulation de ’évapotranspiration

dans les modeles de bassin versant a 1’échelle locale et & méso-échelle 7

2. Dans quelle mesure cet impact sur I’évapotranspiration modifie & son tour le bilan hydrolo-
gique a méso-échelle 7 Sachant que I'impact sur le bilan hydrologique a méso-échelle ne peut
étre actuellement évalué qu’au travers de la relation pluie-débit car il n’existe pas de mesure

d’évapotranspiration réelle & méso-échelle.

Parmi les hétérogénéités spatiales du bassin versant, la conductivité hydraulique des sols nous a
semblé primordiale. En effet, il s’agit d’un parametre qui conditionne la redistribution de 'eau au
sein du bassin versant. Ce parametre est largement employé dans la modélisation hydrologique. Nous
nous sommes donc focalisés sur la conductivité hydraulique du sol et nous avons cherché a quantifier
I'impact de sa variabilité spatiale sur I’évapotranspiration et sur le bilan hydrologique. Ceci définit le

deuxieme objectif de ce travail de these.

2.3.3. Interactions entre la nappe d’altérites et I’'atmospheéere
dans la modélisation hydrologique de méso-échelle

Nous avons vu dans 'analyse des processus hydrologiques (section 1.3) que ’évapotranspiration
réelle mesurée ne pouvait pas étre expliquée uniquement par I’apport hydrique des couches de surface
[DESCLOITRES et al., 2011]. A D’échelle locale, le prélevement d’eau dans les couches profondes du sol
est nécessaire pour expliquer les chroniques d’évapotranspiration et le battement annuel de la nappe
d’altérites [SEGUIS et al., 2011b; ROBERT, 2012].

Ce processus de transpiration profonde n’est pas pris en compte dans les modeles de méso-échelle.
Le modele ModHyPMA étant conceptuel, il n’est pas possible d’identifier un tel processus. Les mo-
deles GR4J et TopAMMA simulent une percolation profonde, flux sortant du modele, sans simuler de
nappe profonde explicitement. Le modele TOPLATS étant limité aux couches de surface ne simule
pas la dynamique de nappe profonde. Le modele REW-v4.0 prend en compte la nappe d’altérites
mais modélise des processus hydrologiques qui ne sont pas en accord avec la connaissance actuelle du
fonctionnement hydrologique de la zone d’étude. Le modele UHP simule la nappe d’altérites grace
a un réservoir linéaire mais le seul flux sortant de ce réservoir alimente le réseau hydrographique et

non 'atmosphere.

L’interaction de la nappe d’altérites et de sa dynamique avec ’atmosphere est donc une question
ouverte de la modélisation hydrologique & méso-échelle de I’Ouémé supérieur. Il s’agit d’une consé-
quence du dualisme de la représentation du fonctionnement hydrologique de la zone d’étude présenté

dans la sous-section précédente. Deux questions en découlent :

1. Comment représenter la nappe profonde et sa dynamique lorsqu’elle n’est pas implémentée dans

les modeles de bassin versant ?
2. Comment représenter le ou les prélevements dans cette nappe a méso-échelle ?

La question de l'intégration des interactions entre la nappe d’altérites et I’atmosphere dans la
représentation du fonctionnement hydrologique & méso-échelle est a la base du troisieme objectif
spécifique de ce travail. Pour cela, nous avons choisi une modélisation du fonctionnement hydrologique

a méso-échelle dans laquelle les processus et flux verticaux sont explicites.
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2.4. Démarche de modélisation

L’objectif principal de ce travail est d’approfondir la connaissance du fonctionnement hydrolo-
gique du bassin versant de ’Ouémé supérieur en considérant ’ensemble des termes et des processus
prédominants du cycle hydrologique. Cela implique que les flux hydriques au sein du modele doivent
étre associés a des processus hydrologiques identifiés. Par conséquent, le modele de bassin ne doit pas
étre empirique. De plus, ce modele doit permettre de traiter les objectifs spécifiques de méso-échelle
de ce travail (deuxieéme et troisieme objectifs spécifiques), il faut donc une représentation possible
de ’hétérogénéité spatiale de la conductivité hydraulique a saturation et une représentation explicite

des processus hydrologiques.

Compte tenu de ces criteres, le modele nTopAMMA a été retenu pour la modélisation hydrologique
de méso-échelle de ’Ouémé supérieur. Il ne s’agit pas du meilleur modele mais d’'un bon modele
relativement aux objectifs fixés. Tout d’abord, il se trouve étre une représentation du fonctionnement
hydrologique adaptée aux processus de la zone d’étude [LE LAY et al., 2008 ; ZANNOU, 2011]. Ensuite,
il peut étre considéré comme un compromis entre un modele conceptuel et un modele a base physique.
Il nécessite peu de parametres mais ceux-ci possedent une signification physique. De plus, il est
possible de lui intégrer 'hétérogénéité spatiale de la conductivité hydraulique a saturation. Enfin,
le modele nTopAMMA est employé par la communauté d’hydrologues qui travaillent sur ce bassin
depuis 2005. Une expertise de ce modele existe au Laboratoire d’étude des Transferts en Hydrologie
et Environnement (LTHE) & Grenoble, a HydroSciences Montpellier (HSM) a Montpellier, a la DG-
Eau a Cotonou. On peut également noter que ses performances sont correctes par rapport aux autres
modeles [PEUGEOT et al., 2011] et que nTopAMMA a été retenu pour l'exercice AMMA Land surface
Model Intercomparison Project Phase 2 (ALMIP2).

Le modele nTopAMMA est dédié a I’étude de bassins versants de taille suffisante pour que 'eau
puisse se concentrer mais il n’est pas adapté a la modélisation hydrologique a I’échelle locale qui est
celle du premier objectif spécifique. Pour aborder cette échelle nous utilisons un autre modele nu-
mérique, le modele Hydrus 2D. L’échelle du versant est la plus petite unité hydrologique pertinente
pour analyser conjointement les processus hydrologiques latéraux et verticaux. Dans cette these, la
modélisation hydrologique de versant cherche donc a rassembler les différents processus dans une re-
présentation unique afin de dégager un fonctionnement hydrologique du versant. Ce fonctionnement
hydrologique local a vocation a étre ensuite utilisé pour évaluer, et éventuellement améliorer, la repré-
sentation des processus hydrologiques du modele nTopAMMA. Puisque le modeéle nTopAMMA est
issu d’une approche pluie-débit du bilan hydrologique (processus horizontaux), nos efforts a ’échelle
locale se sont focalisés de fagon complémentaire sur la représentation des processus verticaux (prin-

cipalement 1’évapotranspiration).
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Synthése partielle

Cette synthese partielle clot la partie I de ce manuscrit. Nous avons présenté, dans le chapitre 1, le
contexte écoclimatique de I’Afrique de ’Ouest ainsi que ’observatoire hydrologique AMMA-CATCH
au Bénin. Puis nous avons décrit les termes du bilan hydrologique du bassin versant de ’Ouémé
supérieur. Le drainage régional, peu probable a I’échelle du bassin, écarte 'hypothese de transferts
hydriques avec d’autres bassins voisins. L’équation du bilan hydrologique (équation 1.1) appliquée a
I’échelle annuelle est donc adaptée a I'analyse du bilan hydrologique de 'Ouémé supérieur. La dy-
namique du stock d’eau souterrain ne présente pas de tendance inter-annuelle forte, ce qui implique
I’absence de variation inter-annuelle du stock d’eau du bassin. Par conséquent, au premier ordre, les
volumes écoulés a ’exutoire du bassin et I’évapotranspiration compensent les précipitations a I’échelle
annuelle. Les volumes écoulés & ’exutoire du bassin représentent un peu plus de 10 % des précipita-
tions annuelles, ce qui implique que ’évapotranspiration représente plus de 80 % des précipitations
annuelles. Nous retiendrons que I’évapotranspiration est un terme majeur du bilan hydrologique de
I’Ouémé supérieur. Ensuite, nous avons décrit les processus hydrologiques actuellement connus qui
permettent d’expliquer le fonctionnement hydrologique de ’'Ouémé supérieur. Nous retiendrons que
les processus de genese des écoulements en riviere (déconnexion de la nappe d’altérites avec le réseau
hydrographique, origine superficielle des écoulements en riviere, role des bas-fonds) sont mieux connus
que les processus d’échanges hydriques de la surface continentale & ’atmospheére (structure spatiale,

profondeurs et dynamiques temporelles des prélevements évapotranspiratoires).

Dans le chapitre 2, aprés un rapide passage en revue des différents modeles hydrologiques, nous
avons synthétisé les résultats des modélisations hydrologiques de ’Ouémé supérieur réalisées depuis
une décennie. Nous avons retiré de cette revue bibliographique les questions restées ouvertes de la
modélisation hydrologique de cette zone : (i) le dualisme de la représentation des transferts hy-
driques; (ii) 'impact des hétérogénéités du bassin versant sur la modélisation du bilan hydrologique
a méso-échelle; (iii) les interactions entre la nappe d’altérites et 'atmosphere dans la modélisation
hydrologique de méso-échelle. Nous avons choisi le modele nTopAMMA comme outil d’analyse du bi-
lan hydrologique & méso-échelle et le modele Hydrus 2D comme outil d’analyse de 'hydrodynamique
de versant. Ces deux premiers chapitres nous ont donc permis de définir les axes de recherche de ce

travail que nous formalisons ici.

L’objectif principal de ce travail consiste a approfondir la connaissance du fonctionnement
hydrologique du bassin versant de ’Ouémé supérieur en considérant 1’ensemble des termes et des

processus du cycle hydrologique.

Pour atteindre cet objectif principal, la méthodologie de la thése comprend, premiérement, une ap-
proche ascendante [KLEMES, 1983]. L’approche ascendante cherche d’abord a identifier des concepts
a ’échelle locale puis a les agréger a plus grande échelle pour représenter le fonctionnement hydro-
logique d’un bassin versant. Au contraire, 'approche descendante consiste d’abord a identifier des
concepts a 1’échelle du bassin versant puis a complexifier progressivement ces concepts en descendant
dans les échelles. Dans notre cas, I’approche ascendante employée consiste & analyser le fonction-

nement hydrologique de la zone d’étude a 1’échelle locale (un versant) et a retirer de cette analyse
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des principes de fonctionnement applicables a 1’échelle du bassin versant de 1’Ouémé supérieur, la
méso-échelle. Nous utilisons des modélisations hydrologiques adaptées a ces deux échelles. A Déchelle
du versant, nous utilisons le modele numérique Hydrus, a méso-échelle, nous utilisons le modele
nTopAMMA. Nous tentons de conduire ces analyses en confrontant autant que possible simulations
et mesures de terrain. Deuxiemement, la méthodologie comprend une campagne de mesures in situ
et 'implémentation des propriétés issues de ces mesures dans la modélisation a méso-échelle. Nous

déclinons cet objectif principal en trois objectifs spécifiques.

Le premier objectif spécifique de ce travail consiste a améliorer notre représentation du fonc-
tionnement hydrologique de I’Ouémé supérieur en intégrant dans une approche unique a 1’échelle lo-

cale les transferts hydriques latéraux (versant-réseau hydrographique) et verticaux (sol-atmosphere).

Cet objectif spécifique s’attache a I’analyse des processus hydrologiques de I’Ouémé supérieur. Afin
de réunir dans une représentation unique les processus latéraux et verticaux, nous choisissons 1’objet
hydrologique qu’est le versant. Ce dernier nous permet d’étudier les transferts hydriques verticaux de
la nappe profonde a I'atmosphere et les transferts hydriques latéraux du versant au drain du réseau
hydrographique. Nous avons tiré profit d’un versant expérimental densément instrumenté de la zone
d’étude. Ce versant cultivé est bordé a son pied d’une ripisylve, caractéristique importante du pay-
sage de ’'Ouémé supérieur. La complexité des processus et des mesures en jeu nous a amené a utiliser

la modélisation numérique comme outil d’analyse. Nous avons utilisé le modele numérique Hydrus 2D.

Le deuxiéme objectif spécifique de ce travail consiste a caractériser une des hétérogénéités du
bassin de I’'Ouémé supérieur (la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique & saturation du sol
de surface) et analyser son impact sur le bilan hydrologique et sur I’évapotranspiration simulés par
le modele nTopAMMA.

Malgré le fait que I’évapotranspiration est un terme majeur du bilan hydrologique de I’Ouémé
supérieur (chapitre 1), il reste peu documenté a méso-échelle. L’amélioration de notre représentation
du fonctionnement hydrologique de ’Ouémé supérieur passe, entre autres, par 'amélioration de la
représentation de ce terme. Ce terme a méso-échelle est la somme des évapotranspirations locales, or
I’hétérogénéité spatiale des interactions surface-atmosphere joue un role majeur dans la simulation de
Iévapotranspiration d’un bassin versant [FAMIGLIETTI et WOOD, 1995]. Nous cherchons & quantifier
Iimpact d’une des hétérogénéités du bassin versant (la conductivité hydraulique & saturation) sur

I’évapotranspiration et le bilan hydrologique simulés par nTopAMMA.

Dans un premier temps, nous avons réalisé des mesures in situ de la conductivité hydraulique du
sol de surface de ’Ouémé supérieur. Nous avons souhaité proposer une caractérisation a méso-échelle.
Ainsi les mesures de terrain ont été réalisées sur ’ensemble du bassin versant de 'Ouémé supérieur.
L’échelle de mesure (échelle locale) et 1’échelle d’intérét (méso-échelle) sont clairement distinctes. Pour
pallier ce probleme méthodologique de la disponibilité des données a I’échelle du bassin versant, nous
avons émis I’hypothese que 'occupation du sol pouvait expliquer en partie la variabilité spatiale de la
conductivité hydraulique du sol de surface. Nous avons réalisé des mesures sur deux occupations du
sol ayant a priori des fonctionnements hydrodynamiques différents et réalisé une analyse statistique
des mesures de terrain. Cette analyse nous permet de proposer une caractérisation de la variabilité
spatiale de la conductivité hydraulique des sols de surface de I’Ouémé supérieur grace a la connaissance

de I'occupation du sol & méso-échelle.
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Dans un second temps, pour intégrer cette variabilité spatiale au modele nTopAMMA , nous avons
légerement modifié son formalisme. Pour quantifier I'impact de la variabilité spatiale de la conduc-
tivité hydraulique du sol sur I’évapotranspiration et le bilan hydrologique simulés par nTopAMMA,
nous avons comparé les simulations du modele prenant en compte cette variabilité spatiale avec les
simulations qui ne la prennent pas en compte. Cette comparaison inclut une analyse & méso-échelle

et a ’échelle locale.

Le troisieme objectif spécifique de ce travail consiste a identifier des axes d’amélioration
du modele nTopAMMA visant a intégrer ’ensemble des termes du bilan hydrologique dans une

représentation unique.

Le modeéle nTopAMMA étant issue d’une approche hydrologique pluie-débit, il nous a semblé que
I’amélioration d’une telle représentation du fonctionnement hydrologique passait par celle des autres
flux et processus du bilan hydrologique, en particulier les processus verticaux. Nous analysons la ca-
pacité du modele nTopAMMA & intégrer la nappe profonde dans sa représentation du fonctionnement

hydrologique de la zone d’étude.

Pour cela nous confrontons la représentation unique du fonctionnement hydrologique établie a
I’échelle du versant au fonctionnement hydrologique modélisé par le modele nTopAMMA a méso-
échelle. Cette confrontation passe par ’analyse des termes du bilan simulés et par 'analyse des pro-
cessus verticaux que sont ’évapotranspiration et la percolation profonde. En plus d’une comparaison
de ces flux avec leurs mesures et leurs simulations a ’échelle locale, nous tirons profit du fait que les
processus verticaux du modele nTopAMMA se trouvent au sein des processus qui transforment les
précipitations en écoulements en riviere. Ainsi, ’analyse des modifications de la relation pluie-débit
du modele engendrée par des modifications des processus et flux verticaux nous renseigne sur ces

derniers.

La partie IT de ce manuscrit est consacrée a l’analyse du bilan hydrologique a I’échelle du versant.
Cette partie s’attache a répondre au premier objectif spécifique de ce travail. Dans le chapitre 3, nous
présentons le bassin d’étude, le bassin de I’Ara et les mesures utilisées pour cette étude. Ensuite, nous
justifions notre choix du modele numérique Hydrus pour cette analyse. Nous présentons ce modele
et les choix de modélisation fait dans le cadre de notre étude. Dans le chapitre 4, nous analysons
'interaction entre la ripisylve et la nappe d’altérites (nappe profonde) dans I’hydrologie de versant de
la zone d’étude. Cette étude laissant ouverte la question de la genese des écoulements en riviere, nous
analysons dans le chapitre 5 de ce manuscrit les processus d’écoulements latéraux de subsurface et
leurs liens avec les écoulements en riviere. Cette partie nous permet de regrouper dans une approche
unique les représentations latérales (genese des écoulements) et verticale (interactions sol-atmosphere)

du fonctionnement hydrologique de I'Ouémé supérieur.

La partie III de ce manuscrit est consacrée a la modélisation du bilan hydrologique a méso-
échelle. Dans le chapitre 6, nous présentons le modele nTopAMMA et nous analysons une simulation
de référence de ce modele. Les deux chapitres suivants tentent de répondre au deuxieme objectif
spécifique de ce travail. Dans le chapitre 7, nous présentons les résultats de mesures de terrain qui
proposent une caractérisation de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique du sol de surface

de I’Ouémé supérieur. Le chapitre 8 s’attache a quantifier I'impact de cette variabilité spatiale sur
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la simulation du fonctionnement hydrologique de 'Ouémé supérieur au sein du modele nTopAMMA
et en particulier sur I’évapotranspiration. Finalement, le chapitre 9 vise & répondre au troisieme
objectif spécifique de ce travail. Pour cela, nous tirons profit des résultats obtenus dans la partie 11

pour analyser la modélisation des processus verticaux dans le modele nTopAMMA.

Les parties II et III sont ponctuées de syntheses partielles comme celle-ci.
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PARTIE I

Analyse du bilan hydrologique

a |'échelle du versant
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CHAPITRE 3

Données et outil d'analyse a I'échelle du versant

Ce troisieme chapitre traite des données et de ’outil d’analyse employés a ’échelle du versant. La
premiere section s’attache a décrire le bassin versant de I’Ara sur lequel nous nous sommes appuyés
pour réaliser notre analyse a ’échelle locale. Apres quelques précisions de géographie physique et
humaine, nous présentons 'instrumentation hydrologique de ce bassin ainsi que les mesures spécifiques
que nous avons utilisées. La seconde section décrit le modele numérique Hydrus 2D que nous avons
choisi comme outil d’analyse de I’hydrodynamique de versant. Nous justifions notre choix de modele
avant de décrire le formalisme du modele, les hypotheses de travail que nous avons retenues et quelques

résultats préalables.
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Chapitre 3. Données et outil d'analyse a I'échelle du versant

3.1. Données utilisées pour I'analyse a I'échelle du versant

3.1.1. Caractéristiques géographiques du bassin de I’Ara

Le bassin versant de I’Ara est un bassin situé a une altitude moyenne de 450 m. Le bassin versant
est composé de roche métamorphique : gneiss migmatitique, michascists, amphibolites et quartzite
[DESCLOITRES et al., 2011]. Les sols du bassin sont sableux et argileux, a faible taux de limon;
une propriété de texture des sols tropicaux mise en évidence par DE CONDAPPA et al. [2008]. Selon
la nomenclature définie par la Base Mondiale de classification [IUSS WORKING GrROUP WRB,
2006], le plinthosol couvre 46 % du bassin versant. Les acrisols/lixisols constituent 15 % des sols,
les acrisols/licrisols représentent 21 % des sols. Dans la plaine fluviale et les bas-fonds, des gleysols

sablonneux et des fluvisols peuvent étre trouvés [STEUP, 2009].

Le bassin versant de I’Ara est composé de 3 types d’occupation du sol allant du moins au plus
arboré : 32 % de sol nu/cultures/jacheres; 61 % de savane arbustive et 7 % de savane arborée. Les
cultures sont spatialement organisées en parcelle d’environ un hectare. Les zones de cultures sont nues
de décembre a mars apres le briilis. Des arbres isolés sont conservés au sein des zones de cultures. La
jachere fait partie du cycle cultural. Le bassin se trouve au nord-ouest de Djougou a environ 8 km par
la route nationale inter-étatique en direction du Burkina-Faso. Sur les 12 km? du bassin, se trouvent
les deux villages permanents de Nalohou I et Nalohou II ainsi que des villages temporaires peuls.
Le bassin se trouve sur la commune de Djougou qui connait une forte augmentation démographique
(entre 3,1 et 4,5 % par an sur la période 1992-2002) [HELDMANN et al., 2009] et une augmentation
des terres agricoles (40 % sur la période 1991-2000) [JUDEX et al., 2009a]. L’occupation du sol de
I’Ara est similaire & celle observée a ’échelle de la Donga, a savoir 31 % de sol nu/cultures/jachéres ;
57 % de savane arbustive et 12 % de savane arborée (com. pers., I. Zin). Une des particularités du
couvert végétal de la zone d’étude est la présence d’une ripisylve au niveau du réseau hydrographique
(0,9 % de la surface du bassin [JUDEX et al., 2009b], figure 3.1). Cette ripisylve est présente sur le
bassin de I’Ara de manieére peu développée car il s’agit d’un bassin de téte de réseau. La ripisylve de

I’Ara est comparable a celle de la figure 3.1(c).

De plus, STEUP [2009] note le caractere représentatif du bassin de I’Ara en termes d’occupation du
sol par rapport a une situation future d’une grande partie du bassin de ’'Ouémé Supérieur, caractere

expliqué par la forte croissance démographique de la région et les dynamiques migratoires au Bénin.

3.1.2. Instrumentation pour I'analyse hydrologique du bassin de I'Ara

L’instrumentation du bassin de 1’Ara, présentée ici, est illustrée sur la figure 3.2.

3.1.2.1. Pluviométrie

Le bassin versant de I’Ara est doté de deux mesures ponctuelles des précipitations au sol : “Nalo-
hou 2” et “Nalohou 3” dans le systeme de référencement AMMA-CATCH. Un troisieme pluviometre
“Babayaka” se trouve a proximité du bassin. Ces mesures sont réalisées & 1 metre au-dessus du sol par
des pluviometres a auget basculeur, modele ABS3030 de marque Précis Mécanique. Les pluviometres
ont respectivement été installés le 29 mars 2002, le 15 janvier 2007 et le 13 juillet 2006. Dans notre

étude, nous avons prioritairement utilisé le pluviometre “Nalohou 3” car il est plus proche des autres
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(a) Photographie aérienne de la Donga (image Google Earth, 10 avril 2013) avec contour du bassin versant de la
Donga. Les ripisylves dessinent le réseau hydrographique.

(b) Photographie aérienne d’une ripisylve de part et (c) Photographie aérienne d’une ripisylve d’un cours
d’autre d’un cours d’eau qui draine un bassin de d’eau de téte de bassin (photographie J.-M. Bou-
taille moyenne (environ 2000 km?2, photographie J.- chez, mars 2003)

M. Bouchez, mars 2003).

Eapr™ & = 7

(d) Photographie d’une ripisylve depuis le cours d’eau (e) Photographie d’une ripisylve depuis le cours d’eau &
ayant un débit nul (photographie A. Richard, mars sec (photographie A. Richard, mars 2008).
2008).

FI1GURE 3.1 — Photographies de ripisylves du bassin versant de 'Ouémé supérieur.
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Légende
Pluviométre
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Sﬁ\tion d'humidité et piézometre
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Station météo. / Station de flux
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Trajet optique du scintillométre
Prélévement A. Richard
A
Fosse de caractérisation de D. Robert

A
Drain principal

Drain secondaire

Limite de bassin versant

FIGURE 3.2 — Bassin de ’Ara et instruments de mesure utilisés dans cette étude : pluviometre, station d’hu-
midité, limnimetre, station de flux/station météorologique, scintillometre (trajet optique entre
Pémetteur et le récepteur). Les piézometres sont colocalisés avec les stations d’humidité du sol.
Les emplacements de mesures de physique de sol réalisées par D. Robert et A. Richard sont
représentés. Le fond de carte représente l'altitude (SRTM). Systéme géodésique et projection :
WGS 84 - UTM3I1N, unité : m.

mesures d’intérét. Les pluviometres “Nalohou 2” et “Babayaka” ont été utilisés dans les cas de données

lacunaires de “Nalohou 3”.

3.1.2.2. Limnimétrie

Le niveau limnimétrique du cours d’eau de I’Ara est mesuré au niveau de son intersection avec
la route nationale inter-étatique 3, ce qui définit le bassin étudié de I’Ara. La surélévation de cette
route & proximité de l’exutoire du bassin explique la limite de bassin particulierement rectiligne
dans cette zone (figure 3.2). La mesure est effectuée automatiquement par un limnimetre de modele
Thalimedes de marque OTT Messtechnik GmbH € Co. La courbe de tarage est obtenue par campagne
de jaugeage réalisée au moulinet (modele Petit moulinet C2 de marque OTT Hydromet GmbH € Co).
Ce dispositif est opérationnel depuis le 25 juin 2002.

3.1.2.3. Piézométrie

Neuf piézomeétres sont regroupés sur trois profils : le haut de versant, proche de la limite du bassin
versant de 1’Ara (508 m du cours d’eau) ; le milieu de versant situé a la rupture de pente du versant

(198 m du cours d’eau) et le bas de versant (40 m du cours d’eau). Par la suite, nous nommerons
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ces positions respectivement HAUT, MILIEU et BAS. Pour chaque profil, trois piézomeétres sont
crépinés a environ 2, 10 et 20 m de profondeur. Les piézometres crépinés a 10 et 20 m permettent le
suivi de la nappe d’altérites et de la nappe de socle fissuré qui sont hydrauliquement connectées. Le
piézometre crépiné a 2 m permet le suivi de la nappe de versant, nappe de subsurface et temporaire.
Les hauteurs de nappe sont relevées manuellement une fois tous les 3 jours avec une sonde de type
contact gauge piezometer, modele KL010 de marque OTT Messtechnik GmbH € Co. La plupart des

mesures piézométriques débutent en avril 2004.

3.1.2.4. Scintillométrie

Un scintillometre infrarouge, modele BLS900 Large aperture scintillometer LAS de marque Scintec
mesure le flux de chaleur sensible sur un chemin optique de 2,4 km. Ce dernier traverse deux versants
du bassin et le cours d’eau les séparant, I’Ara. L’émetteur et le récepteur sont placés 5 m au-dessus
du sol. La surface de sol émettrice du flux mesuré (footprint) dépend des conditions météorologiques
et se trouve dans la direction de provenance du vent par rapport au trajet du scintillometre. Cet
appareil a été installé en janvier 2005. Les chroniques temporelles de mesure sont lacunaires a cause
de la complexité de la mesure et de problemes d’alimentation de I'instrument. Les mesures associées
a cet appareil ont fait ’objet d’un travail de these [GuYOT, 2010] auquel le lecteur pourra se référer

pour plus de détails.

3.1.2.5. Station de flux et station météorologique

Une station de flux, associée a une station météorologique, est positionnée en milieu de versant.
Cette station a été installé en novembre 2005. Elle est composée d’une mesure de la température de
I’air par capacitive ceramic, modele WXT510 de marque Vaisala ; d'une mesure de I’humidité relative
de 'air par capacitive thin film polymer, modele WXT510 de marque Vaisala; d’'une mesure de la
vitesse et de la direction du vent par anénometre sonique 2D, modele WXT510 de marque Vaisala ;
d’une mesure du rayonnement net par deux pyranometres et deux pyrgéometres, modele CNRI de
marque Kipp and Zonen; d’'une mesure du flux de chaleur sensible par anénometre sonique 3D,
modele R3-50 de marque Gill jusqu’au mois de juillet 2007 puis modele CSATS de marque Campbell
scientific et d’'une mesure du flux de chaleur latente par open path 5 gas analyser, modele LI-7500
de marque Furosep depuis juillet 2007. Les trois premiers instruments de mesures sont placés a 2 m
au-dessus du sol alors que les deux derniers sont placés a 5 m. Les mesures associées sont disponibles
a partir de 2006. Les chroniques temporelles obtenues sont lacunaires a cause de la complexité de la
mesure. Les mesures associées a ce dispositif instrumental sont analysées en détail par MAMADOU
et al. [2014] auquel le lecteur pourra se référer pour plus de détails. Le footprint des mesures d’'EC

est typiquement de I'ordre de un hectare dans la direction de provenance du vent.

3.1.2.6. Station d’humidité du sol

Le dispositif de mesures de 'humidité du sol est constitué de mesures de succion ¢ (opposé du
potentiel matriciel h) et de teneur en eau volumique 6 a 0,1, 0,2, 0,4, 0,6 et 1 metre de profondeur
pour chacune des trois positions HAUT, MILIEU et BAS. Cette répartition des lieux de mesures est
motivée par la volonté de documenter I’hydrodynamique du versant. La station HAUT a été installée
le 16 novembre 2003 alors que les stations MILIEU et BAS ont été installées le 26 janvier 2005. La

mesure de succion ¥ est réalisée par gypsum block sensor, modele WaterMark de marque Irrometer
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Compagny. Cet instrument fournit la succion de I'eau dans le sol sur la gamme de 0 a 2000 hPa.
La teneur en eau volumique 6 est mesurée par CS616 water-content reflectometer sensor de marque
Campbell Scientific. 11 s’agit d’une sonde de type Time Domain Reflectometry (TDR).

Les mesures de physique du sol utilisées sont concentrées autour d’un versant situé au sud-est du
bassin, nous les avons positionnés sur une photographie aérienne qui donne un apercu de ’occupation
du sol de cette zone (figure 3.3). Proche du village de Nalohou II situé au bas de la figure 3.3, celle-ci

est intensément cultivée. Une ripisylve continue est présente au niveau du cours d’eau.

Légende
Pluviométre

Piézometre
|
Station d'humidité

Station météo. / Station de flux

Trajet optique du scintillométre

Prélévement de A. Richard
A

Fosse de caractérisation de D. Robert

i OMILI'E_U :

Plan vertical de modélisation

Drain principal

Drain secondaire

Limite de bassin versant

0 50 100 150 200m

R "\ g Foro SRR SV
FIGURE 3.3 — Photographie aérienne de la zone d’étude, (image Google Earth, 4 février 2010). Les instruments
de mesure utilisés dans cette étude sont : pluviometre, station d’humidité, station de flux / station
météorologique, scintillometre (une partie du trajet optique entre ’émetteur et le récepteur). Le

tireté noir représente le plan vertical de modélisation. Les emplacements de mesures de physique

de sol réalisées par D. Robert et A. Richard sont illustrés. Systéme géodésique et projection :
WGS 84 - UTM3IN, unité : m.

3.1.3. Mesures de physique du sol sur le bassin de I’Ara

3.1.3.1. Prélevements profonds

Des échantillons de sol de haut de versant ont été prélevés au printemps 2007 en profondeur a
Poccasion du forage d’un puits sur le bassin de I’Ara. Ces prélevements ont été réalisés a 2, 4, 5, 6 et
7 m de profondeur et ont permis 'obtention de courbes de rétention [com. pers. DATAN et SEGUIS,
2013] par la méthode de porométrie au mercure [XU et al., 1997a; XU et al., 1997b]. Le puits de
forage d’ou proviennent les échantillons profonds est confondu avec les piézometres de haut de versant
(figures 3.2 et 3.3).
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3.1.3.2. Mesures de surface et subsurface
3.1.3.2.a. Caractérisation spatialisée des propriétés hydrodynamiques du bassin de I’Ara

Suite a une prospection géophysique qui a mis en évidence 18 types de sols sur le bassin de I’Ara,
D. Robert a effectué une campagne de caractérisation spatialisée des propriétés hydrodynamiques
du sol du bassin de I’Ara [ROBERT, 2012]. L’objectif de cette campagne de terrain était d’obtenir la
porosité, les courbes de rétention et de conductivité hydraulique du sol pour chaque horizon entre
la surface et 'aquiféere pour chacune des 18 entités pédologiques. La stratégie employée a amené a
travailler dans 18 fosses, d’une profondeur variant de 1 a 2 m. Le prélevement d’échantillons a permis
la mesure de densité et la détermination de la porosité par la méthode de porométrie au mercure.
Des essais d’infiltrométrie & disque a succion variable ont été réalisés pour obtenir les courbes liant

la conductivité hydraulique du sol & la succion [VANDERVAERE et al., 2000].

3.1.3.2.b. Caractérisation de la variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques
des sols de surface de I'Ouémé supérieur

Une campagne de terrain a été menée a I’automne 2011 pour compléter ces résultats et caracté-
riser la variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques des sols de surface de ’'Ouémé supérieur
[RICHARD, 2012|. Le chapitre 7 présente cette caractérisation pour la conductivité hydraulique du
sol. Cette campagne avait pour échelle d’intérét 1’Ouémé supérieur et incluait des mesures sur le
bassin de I’Ara. Pour compléter la caractérisation hydrodynamique du sol du bassin de I’Ara réalisée
par D. Robert, nous avons réalisé des essais d’infiltrométrie a disque a la surface du sol et prélevé
des échantillons de sol non remaniés afin de déterminer en laboratoire leur conductivité hydrau-
lique a saturation. Les instruments et protocoles de mesures sont présentés dans le chapitre 7. Nous
avons également prélevé des échantillons non remaniés dans les trois directions de I'espace afin de

caractériser ’anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation du sol de ’'Ouémé supérieur.

3.2. L’outil d’analyse : le modele numérique Hydrus 2D

3.2.1. Cadre et outil d’analyse

L’objectif de cette analyse a 1’échelle locale définie dans la partie I, est d’améliorer notre représen-
tation du fonctionnement hydrologique de ’Ouémé supérieur en intégrant dans une approche unique
les transferts hydriques verticaux (sol-atmosphere) et latéraux (versant-réseau hydrographique). Nous
avons identifié le versant comme objet hydrologique adapté a cette analyse car il comprend ’ensemble
des termes du bilan hydrologique : précipitations, évaporation, transpiration, infiltration, percolation
profonde et exfiltration de bas de versant qui est a 1’origine des écoulements en riviere. Nous appuyons
bien siir notre analyse sur les mesures de terrain présentées précédemment, mesures nombreuses et de
nature variée sur ’ensemble des termes du bilan hydrologique. Ainsi le versant s’étend verticalement
de la surface du sol a la nappe profonde et horizontalement de la créte topographique au drain du
réseau hydrographique. La complexité des processus et des mesures en jeu nous a amené a utiliser la

modélisation numérique comme outil d’analyse.

Le modele numérique doit pouvoir simuler en particulier les processus d’infiltration et de per-
colation profonde, les écoulements de subsurface, les écoulements en milieu saturé (nappe pérenne)

et les processus d’évapotranspiration. Puisque ’articulation spatio-temporelle de ces processus fait
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partie intégrante de 'objectif de cette étude, nous devons choisir un modele qui n’impose pas un
découpage arbitraire de ’espace et des processus associés. De plus la nécessité d’une représentation
fine de la physique du sol nous a amené a choisir une modélisation basée sur 1’équation de RICHARDS
[1931]. Ce choix de modélisation est renforcé par l'existence de chroniques de succion et de teneur en
eau volumique colocalisées (stations d’humidité du sol). Le modele numérique doit étre capable en
second lieu de modéliser le processus d’évapotranspiration. Bien que nous disposions de chroniques
d’évapotranspiration (mesures par tour de flux et par scintillométrie), nous n’avons pas de mesures
précises des éléments susceptibles de controler I’évapotranspiration et en particulier la transpiration
(profondeur et densité racinaire par exemple). Le modeéle numérique doit étre en accord avec ce degré

de connaissance.

Nous avons expliqué ci-dessus que ’approche envisagée comportait au minimum deux dimensions.
Reste a déterminer si la modélisation doit représenter deux ou trois dimensions de I'espace. Les trois
stations d’humidité sont alignées sur un versant du bassin de I’Ara constituant ainsi un plan vertical.
Nous disposons sur ce plan de I’ensemble des termes du bilan hydrologique local en supposant que
I’évapotranspiration mesurée par tour de flux et scintillométrie peut étre assimilée a 1’évapotranspi-
ration de ce plan vertical et que l'exfiltration de bas de versant de ce plan est proportionnelle aux
écoulements mesurés a ’exutoire de I’Ara. Une approche tridimensionnelle permettrait de prendre
en compte les bas-fonds. SEGUIS et al. [2011b] ont montré que ces bas-fonds participent & la genese
des écoulements. Néanmoins, nous ne disposons pas de la mesure de I’ensemble des termes du bilan
hydrologique dans les bas-fonds. De plus, le versant est un objet hydrologique suffisamment complexe
pour mériter une étude a part entiere. Nous reviendrons sur l'intérét d’une approche tridimension-
nelle dans les perspectives du chapitre 5. Nous avons retenu dans un premier temps une approche
de modélisation numérique bidimensionnelle sans prise en compte des bas-fonds. Le plan vertical de

modélisation est représenté sur la figure 3.3.

Une partie de la communauté hydrologique s’intéresse a ’hydrologie de versant ou de petit bas-
sin versant. La modélisation d’hydrologie de versant est définie par BRONSTERT [1999] comme une
modélisation dans laquelle les processus hydrologiques pertinents et leurs interactions sont explicite-
ment distincts et pour laquelle le schéma de discrétisation spatio-temporelle permet une description
spatialement distribuée et dynamique de ’hydrologie de versant. L’hydrologie de versant s’est tout
d’abord intéressée aux processus de genese des écoulements en bas de versant a 1’échelle temporelle
de I’événement précipitant grace a des mesures de terrain et des modeles associés. Ces études consi-
dérent une épaisseur faible (1-2 m) de sol actif pour la production d’écoulements en bas de versant.
La couche sous-jacente a cette épaisseur de sol est appelée “socle” (“bedrock”) et est fréquemment
considérée comme imperméable. Ce “socle” n’est pas comparable au notre qui se situe & une profon-
deur autour de 7 m. La relation a seuil de '’hydrodynamique des versants a 1’échelle de I’événement
(relation pluie-débit) est une propriété commune du fonctionnement des versants [WEILER et al.,
2005]. De nombreux processus ont été avancés pour expliquer ce comportement non-linéaire : acti-
vation d’écoulements préférentiels [MOSLEY, 1979], contribution de 1’eau apportée par 1’événement
et de 'eau présente au sein du versant avant I’événement dans le volume écoulé en bas de versant
[avec une complexification des modeles conceptuels explicatifs : SKLASH et al., 1986 ; MCDONNELL,
1990; McDONNELL et al., 1998]. Le cumul précipité de I’événement influence fortement cette par-
tition [NEWMAN et al., 1998]. Le concept de connectivité hydrologique, défini comme une condition
selon laquelle des zones distinctes au sein d’'un versant sont connectées grace a des écoulements de

subsurface, a été avancé par WESTERN et al. [2001] pour expliquer la réponse non-linéaire des ver-
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sants. TROMP-VAN MEERVELD et MCDONNELL [2006] ont proposé le mécanisme de “remplissage et
débordement” (“fill and spill”) pour expliquer le fonctionnement & seuil des versants. TROMP-VAN
MEERVELD et WEILER [2008] ont mis en évidence la nécessaire perméabilité de I’horizon de subsurface

pour simuler de longues périodes (contrairement aux simulations événementielles).

La mise en évidence de tels processus au sein du versant et I’élaboration des modeles d’hydrologie
de versant associés ont nécessité des expériences de terrain spécifiques (champ de tensiometres, suivi
isotopique de 'eau, tranchée de collecte d’eau de subsurface). Ne disposant pas d’une telle instru-
mentation, nous n’avons pas cherché a représenter ces processus car il n’aurait pas été possible de
les valider. Nous avons préféré une conceptualisation de 'hydrodynamique de versant plus simple :
pas de macroporosité, pas de topographie de la couche peu perméable de subsurface entres autres.
Nous cherchons a savoir dans quelle mesure un modele simple permet de représenter les processus

hydrologiques principaux.

Plusieurs modeles numériques simulent ’hydrodynamique & 1’échelle du versant par I’équation de
Richards et sans découpage arbitraire de I'espace : MODFLOW (MODFLOW-2000 associé au module
VSF), Parflow-CLM [MAXWELL et MILLER, 2005], Hydrus [SIMUNEK et al., 2006], Feflow [TREFRY
et MUFFELS, 2007]. Parmi ces modeles nous avons choisi Hydrus. Ce choix est motivé par le fait que
ce modele est reconnu pour ses qualités de modélisation de la zone non saturée, il est aujourd’hui
un outil standard utilisé dans de nombreuses études scientifiques. De plus, il présente une interface
conviviale. Nous avons travaillé avec la partie bidimensionnelle du logiciel Hydrus 2D /3D, version
1.10. Nous parlerons donc de Hydrus 2D par la suite. La gamme de logiciels Hydrus est développée
par 'U.S. Salinity Laboratory en coopération avec |’ International Groundwater Modeling Center,

University of California Riverside. Ces logiciels sont commercialisés par PC-Progress®.

3.2.2. Formalisme du modéle Hydrus 2D
3.2.2.1. Hydrodynamique

Bien que le modele Hydrus 2D offre de nombreuses configurations de modélisation (géométries
de calcul, processus simulés, conditions initiales, conditions aux limites), nous nous contentons ici
de décrire les éléments du modele que nous avons utilisés dans la modélisation mise en place. La
description complete du logiciel Hydrus 2D se trouve dans le manuel technique [SIMUNEK et al.,

2006]. La plupart des informations décrites ici sont issues de ce manuel.

Le modele Hydrus résout une forme modifiée de I’équation de Richards (équation 3.1).

gf = ;; <K(0) [K;j‘xgz + K;j‘zgg - K;‘D + aaz <K(0) [K;;gz + K;;g’: + KAD —S(h) (3.1)
La variable 6 représente la teneur en eau volumique, h le potentiel matriciel, S un terme puits qui
permet la transpiration végétale, x la coordonnée spatiale horizontale et z la coordonnée spatiale ver-
ticale, orientée positivement vers le haut. La conductivité hydraulique est composée de la conductivité
hydraulique non saturée K(6) et du tenseur d’anisotropie de conductivité hydraulique K4, variable
sans dimension. Dans le cas d’un milieu isotrope, le tenseur possede des termes diagonaux égaux a

un et des termes non diagonaux nuls (équation 3.2). Dans le cas d’un milieu anisotrope, ’ensemble

1. http://www.pc-progress.com
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des termes du tenseur peuvent étre non nuls.

Pour les propriétés hydrauliques non saturées des sols, la courbe K (6) et la courbe de rétention 6(h),
nous avons choisi le modele de VAN GENUCHTEN [1980] associé au modele statistique de distribution
de taille de pores de Mualem (équations 3.3 et 3.4). Ces équations font I’hypothese d’une absence

d’hystéresis pour la courbe de rétention.

0, 4+ (0, — 0,) ([1 + |ah?))~ A1/ h<0
o) — ( ) ([1+ |ah|"]) pour (3.3)
0 pour h >0

avec :
« 0,, teneur en eau volumique résiduelle [m?.m3]

« 05, teneur en eau volumique & saturation [m3.m-3|
. «, inverse de la pression d’entrée d’air [m™! d’eau]

« n, indice de distribution de taille de pores [ - ]

—i-i/n

avec L, parametre de connectivité des pores [ - |.

Le modele Hydrus simule la transpiration végétale comme un terme puits de 1’équation de conti-
nuité (équation 3.1). Le prélevement racinaire S s’exprime selon ’équation 3.5 ou a est la fonction de
réponse au stress hydrique, S; la longueur de sol associée a la transpiration, 7}, la transpiration po-
tentielle et b la distribution spatiale normalisée de la structure racinaire fonction des deux dimensions
T et z.

S(h) = a(h) Sy T) b(x, 2) (3.5)

La fonction de réponse au stress hydrique a est sans dimension et respecte 0 < a < 1. Nous avons choisi
pour cette fonction la formulation S-shaped [VAN GENUCHTEN, 1987] définie par I’équation 3.6 ou hsg
est la pression pour laquelle I'extraction d’eau est réduite de 50 %, p une constante expérimentale et

huwp la pression de flétrissement.

a(h) = (1 * (Tiz)p)il pour > frup (3.6)
0 pour h < Ny

La distribution spatiale normalisée de la structure racinaire b(x, z) est obtenue grace a la distri-

bution spatiale absolue de la structure racinaire V'(x, z) par I'équation 3.7.

b (z,2)

b(x,z) = fQR b (x,2)dQ

(3.7)
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Qp représente le domaine occupé par le systéme racinaire. L’intégrale de b(x, z) sur le domaine de
calcul est donc égale & I'unité. Le modélisateur prescrit la distribution spatiale o' (x, z) qui est ensuite

normalisée par le modele avant le calcul de transpiration.

Le modele Hydrus permet la modélisation de la compensation de la transpiration végétale [JARVIS,
1989] : lorsqu’une partie de la zone racinaire se trouve en stress hydrique, la compensation de la
transpiration végétale permet un prélevement plus important de la zone racinaire qui n’est pas en

stress hydrique.

3.2.2.2. Maillage, schéma et convergence numérique

Le domaine de calcul est défini grace a un ensemble de points, lignes et surfaces qui est le sup-
port du maillage du modele. La construction de ces objets géométriques est réalisée en fonction de
I’hydrodynamique du systeme modélisé. Des surfaces étroites ou de faible superficie permettront un
maillage plus fin dans des zones stratégiques ou proches d’interface a fort gradient hydraulique. Au
contraire de grandes surfaces définies par peu de points et lignes permettront un maillage plus lache

dans des zones a faible gradient hydraulique.

En deux dimensions, le maillage est triangulaire non structuré. Il est généré grace aux objets
géométriques précédemment décrits et avec un objectif de taille de maille prescrit par le modélisateur.

L’étirement des mailles (horizontalement ou verticalement) est possible.
Le schéma numérique employé par le modele est la méthode des éléments finis de type Galerkin.

Comme tout modele numérique, le modele utilise des criteres de convergence numérique. L’utilisa-
teur spécifie les pas de temps de calcul initial, minimal et maximal, le nombre maximal d’itérations par
pas de temps de calcul, les tolérances en teneur en eau et en pression, 'intervalle optimal d’itération,
les facteurs multiplicatifs d’augmentation et de diminution du pas de temps, les limites de 'inter-
valle de tension. Le pas de temps de calcul est donc variable et fonction des criteres de convergence

numérique. Il est indépendant de celui des for¢cages que nous décrivons dans la suite.

3.2.2.3. Conditions initiales

Nous avons choisi une condition initiale de teneur en eau uniforme sur tout le domaine de calcul
pour la mise en régime du modele. Les simulations suivantes sont initialisées avec une condition de

pression imposée par la simulation de mise en régime.

3.2.2.4. Forcages

Les forcages atmosphériques sont les précipitations, I’évaporation potentielle et la transpiration
potentielle. Ils sont prescrits au pas de temps horaire en saison seche et au pas de temps de la demi
heure en saison humide. Les précipitations prescrites sont celles mesurées. L’évaporation potentielle et
la transpiration potentielle sont calculées a partir des données météorologiques, suivant les équations

décrites dans la sous-section 3.2.3.
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3.2.2.5. Conditions aux limites
3.2.2.5.a. Précipitations et évaporation

Précipitations et évaporation potentielle sont des forcages appliqués aux limites définies comme
des frontieres atmosphériques. Ces forgages sont uniformes sur toutes les frontieres atmosphériques.
11 s’agit de condition de flux (condition de Neumann). La pression a cette frontiere est déduite de
I’hydrodynamique du modele. Néanmoins, la pression aux frontieres atmosphériques est bornée entre
une pression h 4 négative et 0. La pression h 4 est déterminée par les conditions d’équilibre entre 1’eau
dans le sol et la vapeur d’eau atmosphérique. Lorsqu’un nceud de calcul de la frontiere atmosphérique
atteint une de ces bornes, le type de condition aux limites change pour devenir une condition de
pression (condition de Dirichlet). Dans ce cas la pression est maintenue a la valeur de la borne et
le flux hydrique est déduit. Lorsque la pression est bornée a h 4, le flux hydrique d’évaporation est
celui qui correspond a cette pression et le complément de I’évaporation potentielle n’est pas satisfait.
Lorsque la pression est bornée a 0, le flux précipité est réparti en un flux d’infiltration sous une
condition de charge nulle et un flux de ruissellement qui est son complément. Le ruissellement est un

flux sortant du modele qui ne peut pas étre infiltré ultérieurement.

3.2.2.5.b. Exfiltration

L’exfiltration (seepage) est un flux sortant des frontieres définies comme surfaces d’exfiltration. 11
s’agit d’une condition de pression (condition de Dirichlet). Le flux hydrique d’exfiltration est nul pour
les valeurs de pression négative sur cette frontiere et fonction de la pression pour les valeurs positives
de pression sur cette frontiere. De plus, il est possible d’appliquer les conditions atmosphériques sur les
frontieres définies comme surfaces d’exfiltration. Nous avons utilisé cette option, intéressante lorsque

le cours d’eau est a sec.

3.2.2.5.c. Condition de flux nul

La condition de flux nul (condition de Neumann) est appliquée aux limites considérées comme des

axes de symétrie ou aux limites dont le flux hydrique est parallele & cette limite.

3.2.2.5.d. Drainage libre

Le drainage libre est une condition de gradient pour laquelle le gradient vertical de charge hydrau-

lique est unitaire.

3.2.3. Hypotheéses de travail

3.2.3.1. Géométrie du domaine de calcul

Nous avons utilisé la topographie de la surface du versant pour définir la limite supérieure (in-
terface atmosphérique) du domaine de calcul. La longueur du versant entre le drain hydrographique
et l'interfluve est de 554 m. La limite inférieure est une translation de 7 m de la limite supérieure
pour les raisons expliquées ci-dessous. Nous avons choisi de simplifier la topographie du versant pour
gagner en régularité de maillage. La topographie du versant est définie par 14 ensembles de points,
chaque ensemble de points étant distribué sur une verticale. L’objectif de taille de maille est de 50 cm
verticalement et 2 m horizontalement (objectif de facteur d’allongement : 4). Nous avons imposé un

raffinement du maillage proche de I'interface d’exfiltration en ajoutant des points issus de la topogra-
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phie. De méme, nous avons imposé un raffinement du maillage proche de la frontiére atmosphérique
avec une hauteur de maille de 10 c¢m sur les 40 premiers centimetres. La hauteur de maille augmente
ensuite avec la profondeur, le maillage est de moins en moins contraint jusqu’a atteindre ’objectif de
taille de maille. Le maillage retenu pour I’ensemble des simulations possede 6 219 noeuds de calcul et

11831 éléments 2D. Nous n’avons pas quantifié I'impact du maillage sur les résultats des simulations.

3.2.3.2. Propriétés hydrodynamiques des sols

Grace a une campagne de terrain dans une vingtaine de fosses creusées sur le bassin versant de
I’Ara, ROBERT [2012] a mis en évidence 'existence de trois horizons pédologiques sur les 2,5 premiers
metres. La base du premier horizon de sol est comprise entre 0,4 et 0,6 m de profondeur, celle du
deuxiéme horizon est comprise entre 1,5 et 2,5 m de profondeur. Ces profondeurs d’horizons sont en
accord avec les précédentes études de pédologie [FAURE, 1977a] et de physique du sol [DE CONDAPPA,
2006] menées dans la région. Pour les profondeurs supérieures & 2 m, nous avons considéré un seul
type de sol jusqu’a 7 m de profondeur. Nous avons choisi de ne pas considérer la topographie du
substratum géologique. Nous avons fait le choix dans cette modélisation de ne pas prendre en compte
la variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques des sols du versant étudié. Cette hypothese est

discutée en perspectives des deux études menées dans cette partie.

Nous avons donc choisi de définir trois couches pour représenter le sol du versant étudié. Les
propriétés hydrodynamiques de ces couches sont invariantes horizontalement et leurs profondeurs
sont les suivantes :

o Couche 1:0-0,5m

« Couche 2 :0,5-2 m

« Couche 3 : 2-7 m

Pour déterminer les parametres de courbe de rétention jusqu’a 1 m de profondeur, nous avons
utilisé les mesures in situ colocalisées des teneurs en eau et de potentiels matriciels des stations
d’humidité dans la phase de réessuyage des sols de I'année 2006. Ces mesures sont limitées a la
gamme 0-2 000 hPa, soit 0-20 m de colonne d’eau. Les courbes de réessuyage de bas de versant ainsi
obtenues possedent des propriétés de rétention différentes de celles des sols de milieu et de haut de
versant (figures 3.4(a) et 3.4(b)). Nous avons aussi utilisé les courbes de rétention déterminées par
porométrie au mercure grace aux prélevements profonds (de 2 & 7 m), réalisés en haut de versant
(sous-section 3.1.3.1) pour les succions de la gamme de 10' & 10* m de colonne d’eau. La courbe
de rétention a 2 m est bimodale (figure 3.4(b)) contrairement & celle des préléevements plus profonds
(couche 3) qui sont monomodales (figure 3.4(c)). Nous avons déterminé les parametres 6,, 65, a et
n manuellement afin d’ajuster les courbes de rétention aux mesures. La spécificité du sol de bas de
versant et la bimodalité du sol & 2 m de profondeur n’ont pas été pris en compte. La figure 3.4 montre

les mesures et le modele de courbe de rétention choisi pour les trois couches de sol.

Les courbes K (6) nécessitent deux parametres supplémentaires : L et K. Nous avons choisi une
valeur classique [SIMUNEK et al., 2006] pour le parametre de connectivité des pores : L = 0,5. Les
conductivités hydrauliques & saturation mesurées varient de 5.1077 m.s* & 5.107° m.s! 4 0,5 m de
profondeur et de 5.1077 m.st 4 1.107° m.s't & 1 m de profondeur [ROBERT, 2012]. Les valeurs de K
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FI1GURE 3.4 — Courbes de rétention. Modeles retenus pour chacune des trois couches de sol ; mesures : poromé-
trie au mercure en Haut de versant, réessuyage des stations d’humidité du sol en Haut, Milieu
et Bas de versant pour I’année 2006.

choisies apres calage du modele sont : 5,2.10° m.s™! pour la couche 1; 3,5.10° m.s! pour la couche 2

et 1,4.10° m.s™! pour la couche 3.

Pour caractériser I'anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation, nous avons analysé 12
triplets de mesures. Un triplet est composé d’une conductivité hydraulique a saturation verticale et de
deux conductivités hydrauliques & saturation horizontales. Nous avons analysé le rapport Ksratio de
la conductivité hydraulique verticale Ky sur la conductivité horizontale K, défini par I’équation 6.22
(Ksratio = KTS:) Pour les 24 Kgratio, la médiane est de 0,7, la moyenne de 8,4 et I’écart-type de
27,1 (principalement expliqué par une forte valeur). Les valeurs extrémes de ce rapport sont 0,08 et
131,4. 58 % des rapports sont inférieurs & 'unité; un seul rapport est inférieur & 0,1 et 3 rapports
sont supérieurs a 10. En d’autres termes, 83 % des rapports calculés se trouvent entre 0,1 et 10. Pour

un triplet de K donné, il est possible de comparer les 2 valeurs de K horizontaux pour juger de
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I’isotropie dans le plan horizontal. Nous disposons de 12 rapports. La valeur médiane de ce rapport
est de 1,37, la moyenne de 8,0 et 1’écart-type de 23,2. 33 % des rapports sont inférieurs & I'unité;
83 % de ces rapports sont compris entre 0,1 et 10. Ces mesures montrent un caractere isotrope des

sols de surface de ’Ouémé supérieur.

Les valeurs des parametres des courbes de rétention et des courbes K (h) sont résumées dans le
tableau 2, page 71. La figure 4 (page 70) illustre la disposition des couches de sol dans le domaine de

calcul.

3.2.3.3. Géométrie racinaire

La prescription de la géométrie du systéme racinaire, la variable b'(z, z), est décrite et illustrée

dans la sous-section 2.4 du chapitre 4.

3.2.3.4. Calcul de I’évaporation et de la transpiration potentielles

L’évapotranspiration de référence ETj est calculée d’apres I’équation de Penman-Monteith décrite
par ALLEN et al. [1998] (équation 3.8).

0.408 A (R — G) + 7 75855 u2 (€5 — €q)

3.8
A+~ (1+0.34uy) (38)

To =

avec :
« R, : rayonnement net [MJ.m2jr]

« G : flux de chaleur dans le sol [MJ.m2.jr]

o T : température de l'air & 2 m au-dessus de la surface du sol [°C]
. uy : vitesse du vent a 2 m au-dessus de la surface du sol [m.s]

. €5 : pression de vapeur saturante [kPa]

« €4 : pression de vapeur [kPa]

« A : pente de la courbe de pression de vapeur [kPa.’C-!]

« 7 : constante psychrométrique [kPa.°C-1]

— 208
=%

et rs = 200 s.m™! la nuit [ALLEN et al., 2006]. G est renseigné soit par mesure, soit en considérant

Afin d’obtenir cette formulation, il est nécessaire de considérer que : r, et rs = 50 s.m! le jour

G = 0,1Rn le jour et G = 0,5Rn la nuit. Pour partitionner ’évapotranspiration de référence en
évaporation potentielle et transpiration potentielle, nous utilisons la formulation de RITCHIE [1972],

équations 3.9 et 3.10.

E, = ET).exp(—K.LAI) (3.9)
T, = ETy. (1—exp(—K.LAI)) (3.10)

Cette équation fait intervenir le coefficient d’extinction K, que nous avons fixé a 0,5 comme proposé
par LOPEZ-CEDRON et al. [2008]. Nous avons utilisé un LAI composite issu de différentes mesures
satellite (CYCLOPE, MODIS, SEVIRI) et recalé par rapport aux mesures aux sols disponibles en
2006. Ce LAI est fourni par le projet ALMIP2.
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3.2.3.5. Initialisation du modéle

Nous avons travaillé sur ’année 2006 car il s’agit de la premiere année pour laquelle nous dispo-
sons d’un jeu de données comprenant I’ensemble des termes du bilan hydrologique. Cette année est
déficitaire sur le plan pluviométrique : 851 mm & Nalohou soit -30 % par rapport a la moyenne de
1190 mm sur la période 1950-2002. A Déchelle inter-annuelle, I’année 2006 n’est pas une année pour
laquelle le régime hydrologique est permanent. La méthode de spin-up n’est donc pas adaptée dans
notre cas et nous avons préféré utiliser la saison seche pour initialiser le modele. Nous avons prescrit
une teneur en eau uniforme, égale & 0,23 m3.m™3, sur ’ensemble du domaine apres la derniere pluie
de ’année 2005 (12 octobre 2005) ot le sol est trés humide. Le modele simule les 81 derniers jours de
I’année 2005 avec comme unique forcage I’évapotranspiration de référence. L’initialisation du modele
au 1°* janvier 2006 (début de la simulation) est prescrit en imposant le potentiel matriciel simulé au

dernier pas de temps de la simulation effectuée sur ’année 2005.

3.2.3.6. Choix des conditions aux limites

La frontiere haute du modele est définie comme une frontiere atmosphérique. En bas de versant,

I'interface avec le cours d’eau est modélisée par une frontiere d’exfiltration.

Les frontieres latérales sont définies en bas du versant par I'axe du cours d’eau et en haut par
le point de partage des eaux. En faisant I’hypothese d’une symétrie des processus d’écoulement par

rapport a ces axes, nous avons imposé une condition de flux nul sur ces frontieres.

La nappe profonde est toujours au-dessus du socle fissuré. Nous avons choisi de ne pas modéliser
I’ensemble de la zone saturée, pour éviter la complexité de la topographie du socle, mais de modéliser
la dynamique de sa partie supérieure. Nous avons défini la frontiere basse du domaine de calcul
comme étant une translation de 7 m de la topographie de la surface. Cette frontiere se trouve a une
profondeur supérieure a la profondeur maximale annuelle atteinte par la nappe profonde et inférieure
a la profondeur du socle, mesurée par géophysique. Nous avons fait ’hypothese que les flux hydriques
au niveau de la frontiere basse sont paralleles a cette frontiere, nous avons donc imposé une condition

de flux nul a cette frontiére.

3.2.4. Résultats préalables

Une étude préalable concernant la modélisation de I’hydrodynamique du versant de Nalohou a été
menée avec le modele Hydrus 2D. Elle a fait 'objet de mon stage de Master 2 [RICHARD, 2010]. Nous

présentons ici les principaux éléments de cette étude.

Dans cette modélisation, les résultats montrent que la dynamique des flux sortants simulés a
I’échelle annuelle est bonne, en particulier pour ’évapotranspiration. La dynamique des variables
internes simulées est relativement bonne a 1’échelle annuelle. Ces dynamiques mettent en évidence
des caractéristiques bien distinctes selon la saison. Nous avons mené une étude de sensibilité sur
quatre parametres du modele : la conductivité hydraulique a saturation, la distribution verticale de la
conductivité hydraulique a saturation, ’anisotropie de la conductivité hydraulique et les parametres
de végétation (LAI et structure racinaire). La dynamique de la zone non saturée est sensible aux
valeurs de conductivité hydraulique & saturation en premier lieu puis aux parametres de végétation

au second lieu. La dynamique de la nappe profonde est sensible aux parametres de végétation.

62



CHAPITRE

Interactions de la ripisylve
avec la nappe profonde
dans |'hydrologie de versant

en zone soudanienne du Nord-Bénin

L’évapotranspiration étant un terme majeur du bilan hydrologique, nous nous sommes focalisés
dans un premier temps sur la capacité du modele a simuler correctement 1’évapotranspiration réelle
mesurée. Ce choix nous a amené a étudier l'interaction de la ripisylve avec la nappe profonde (ou
nappe d’altérites) dans ’hydrodynamique du versant étudié. Nous présentons la méthode de calage et
d’évaluation du modele puis une expérience virtuelle, méthode employée pour comprendre les inter-
actions entre la ripisylve et la nappe profonde. L’analyse de ’expérience virtuelle permet d’identifier
un systeme de transpiration interactif formé de la ripisylve et de la nappe profonde, de quantifier la
variabilité intra-saisonniere de ’apport de ce systéme de transpiration a la transpiration totale du

versant et d’expliquer la déconnexion entre la nappe profonde et le réseau hydrographique.

Ce travail a fait l'objet d’un article scientifique publié [RICHARD et al., 2013] et repris dans
ce chapitre : RICHARD, A., GALLE, S., DESCLOITRES, M., COHARD, J.-M., VANDERVAERE, J.-P.,
SEcuis, L. et PEUGEOT, C. (2013). “Interplay of riparian forest and groundwater in the hillslope
hydrology of Sudanian West Africa (northern Benin)”. Hydrology and Earth System Sciences, Vol.
17. p. 5079-5096, doi : 10.5194 /hess-17-5079-2013.
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Abstract

Forests are thought to play an important role in the regional dynamics of the West African mon-
soon, through their capacity to extract water from a permanent and deep groundwater table to the
atmosphere even during the dry season. It should be the case for riparian forests too, as these stream-
bank forests are key landscape elements in the Sudanian West Africa. The interplay of riparian forest
and groundwater in the local hydrodynamics was investigated, by quantifying their contribution to
the water balance. Field observations from a comprehensively instrumented hillslope in northern
Benin were used. Particular attention was paid to measurements of actual evapotranspiration, soil
water and deep groundwater levels. A vertical 2-D hydrological modelling approach using the Hydrus
software was used as a testing tool to understand the interactions between the riparian area and the
groundwater. The model was calibrated and evaluated using a multi-criteria approach (reference
simulation). A virtual experiment, including three other simulations, was designed (no forest, no
groundwater, neither forest nor groundwater).

The model correctly simulated the hydrodynamics of the hillslope regarding vadose zone dynam-
ics, deep groundwater fluctuation and actual evapotranspiration dynamics. The virtual experiment
showed that the riparian forest transpiration depleted the deep groundwater table level and discon-
nected it from the river, which is consistent with the observations. The riparian forest and the deep
groundwater table actually form an interacting transpiration system: the high transpiration rate in
the riparian area was shown to be due to the existence of the water table, supplied by downslope
lateral water flows within the hillslope soil layer. The simulated riparian transpiration rate was prac-
tically steady all year long, around 7.6 mm d-!. This rate lies within high-end values of similar study
results. The riparian forest as simulated here contributes to 37 % of the annual hillslope transpiration,
and reaches 57 % in the dry season, whereas it only covers 5 % of the hillslope area.

1. Introduction

The West African climate is characterised by strong interactions between the atmosphere and the
land surfaces [Koster et al., 2004]. Moisture availability in the regions located around 10°N was
found to be pivotal for the West African monsoon (WAM) dynamics [Lebel et Ali, 2009]. It is
suspected that the reservoir of continental groundwater (permanent unconfined groundwater) plays
a major role in the WAM onset into the Sahel [Fontaine et al., 1999; Philippon et Fontaine, 2002].
Abundant vegetation at this latitude, especially the trees of evergreen forests, potentially provides
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humidity to the atmosphere even during the dry season. From a hydrological point of view, it
must be acknowledged that little is known about the interactions between vertical water transfer
processes and streamflow generation processes. Former studies in Sudanian climate regions showed a
significant proportion of the streamflow of headwater catchments generated by interflow [Lafforgue,
1982; Chevallier et Planchon, 1993; Masiyandima et al., 2003; Giertz et Diekkriiger, 2003]. More
recently a series of hydrodynamic, geochemical and subsurface geophysical investigations [Kamagaté
et al., 2007; Séguis et al., 2011b] have shown the contribution of deep ground water to be negligible
at the intermediate scale of the Donga catchment (Benin, 586 km?), leaving open the possibility that
the permanent water tables participate in the water cycle only at the regional scale.

Applying the above knowledge in models produced inconsistent results. For one, by taking into ac-
count hillslope processes (overland flow and interflow) in an enhanced 1-D Soil-Vegetation-Atmosphere
Transfer (SVAT) model, Giertz et al. [2006] correctly simulated the streamflow of the 16.5 km? Aguima
catchment (Benin). In the same area, but on a larger scale, Le Lay et al. [2008] used a TopModel
approach [Beven et Kirby, 1979] based on shallow hydrological processes to simulate discharges. A
deep percolation term, not originally present in the model, was introduced to correctly simulate the
discharge at the outlet of the Donga catchment. The introduction of the deep percolation flux remains
questionable since no measurements were available. A recent review by Peugeot et al. [2011] shows
that the hydrological and SVAT models used to compute the mesoscale water cycle over the Ouémé
catchment agreed on streamflow simulation but that at the same time they differed significantly in
evapotranspiration and water storage terms.

Since actual evapotranspiration measured at the local scale (1 km?) may represent up to 80 — 90 %
of the annual rainfall in northern Benin [Guyot et al., 2009], it certainly represents one of these key di-
agnostic variables. During the wet season, taking into account only the water stored in the first meter
of soil, is not sufficient to explain the measured actual evapotranspiration [Guyot et al., 2009]; during
the dry season, the non-zero actual evapotranspiration is probably due to the persisting vegetation
activity [Guyot et al., 2012; Mamadou et al., 2013]. In the Brazilian Amazonia context, Nepstad
et al. [1994] demonstrated that important hydrological processes in this area involve deep water stor-
ages. Green canopies during the dry season are partly explained by deep root systems. Markewitz
et al. [2010] corroborated the previous results performing a one-dimensional vertical model. These
authors noted that ignoring the deep hydrological processes could produce biased evapotranspiration
estimations in global circulation models.

Knowing that riparian forests are a key element of the landscape in northern Benin [Natta et al.,
2002], this paper addresses the interplay between riparian forests and the underlying groundwater
and its impacts on the hydrological processes, which control the local and mesoscale water cycle.
Numerous studies have demonstrated that riparian forests use a part of the groundwater flow that,
ultimately, feeds the streamflow, thus riparian forests decrease the water yield of the basin [e.g.
Dunford et Fletcher, 1947]. Trees within the riparian zone generally use more water than similar
trees over the rest of the catchment [see e.g. Dye et Poulter, 1995; Scott, 1999]. White [1932],
Gribovszki et al. [2008] among many others used the daily fluctuations of the groundwater table to
estimate the riparian transpiration. The interactions between riparian water use and groundwater
level fluctuations have been simulated [see e.g. Loheide II et al., 2005] or qualitatively characterized
[Butler et al., 2007].

The African Monsoon Multidisciplinary Analysis — Coupling the Tropical Atmosphere and the
Hydrological Cycle (AMMA-CATCH) observation system [Lebel et al., 2009] and its Sudanian site
of the Ouémé catchment located in northern Benin (Fig. 1) provided an unprecedented set of data
to explore the interaction between riparian vegetation and the water cycle. The study focused on
the Nalohou hillslope (Fig. 2), a well-instrumented elementary hydrological system. It includes a
comprehensive set of measurements of the water budget terms. Particular attention was paid to the
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Figure 1: Location of the study site. The watershed is the Sudanian climate mesoscale site of the AMMA-
CATCH observing system, northern Benin, West Africa. Republic of Benin is the grey area.

water distribution within the hillslope and its impact on evapotranspiration and water storage. The
physically based Hydrus model [Simunek et al., 2006] was used as a coherent framework to represent
and quantify the soil-water transfers in both lateral (water distribution at the hillslope scale) and
vertical (transpiration) directions. A virtual experiment [Weiler et McDonnell, 2004] was set up in
order to understand of the interactions between the riparian forest located at the bottom of the
hillslope and the underlying water table.

2. Materials

2.1. Study site

The study site is a part of the Sudanian mesoscale site of the AMMA-CATCH observing system
[Lebel et al., 2009]. It is located in the upper Ouémé catchment in northern Benin, Lat 9.74°N, Long
1.60°E (14400 km?, Fig. 1). The upper Ouémé elevation ranges from 230 m to 620 m, with a gently
inclined slope of about 3 % along the main stream.

The rainfall regime is driven by the InterTropical Convergence Zone (ITCZ) migration, with 65 %
of the annual rainfall occurring during three months between July and September [Le Lay et Galle,
2005b] and almost no rainfall from November through March. The mean annual rainfall over the
upper Ouémé catchment is 1190 mm yr! for the period 1950-2002 [Le Lay et Galle, 2005b] with a
standard deviation of 224 mm yr'. The ITCZ migration also determines the wind characteristics:
the Harmattan blows dry air from the northeast during the dry season, while the humid wind blowing
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Figure 2: Schematic hillslope representation (fluxes, water storage, available hydrologic sensors), assuming two
axes of symmetry: the river at the bottom of the hillslope and the topographic divide at the top of
the hillslope. Only the Large Aperture Scintillometer receiver is illustrated, the transmitter is at the
symmetrical position on the opposite hillslope. Vertical stretching: 10.

from the Southern Ocean characterises the wet season. The averaged daily air temperature remains
around 26°C all year long. At a monthly time step, the reference evapotranspiration ETj [Allen et al.,
1998] shows low seasonal variability, with a maximum of 5—6 mm d! at the end of the dry season

and a minimum of 3-4 mm d-! in the wet season.

Sporadic streamflow lasting a few days may be observed before the monsoon onset depending on
the occurrence of isolated rainfalls, especially on small catchments. After the onset (end of June),
uninterrupted streamflow is observed until the end of the rainy season, and river flow progressively
stops in the dry season. Discharge peaks occur from mid-August to the end of September. Total
discharge represents about 11 % of the annual rainfall within the upper Ouémé area [Le Lay et Galle,
2005a; Peugeot et al., 2011].

The land use is composed of four main vegetation types over the upper Ouémé: cultivated area
with mixed crops and fallows (16 %), shrub savannah (32 %), woody savannah (42 %), forest (8 %),
leaving about 2 % of urbanised and water body areas [Judex et al., 2009b]. About 50 % of the surface
is or has been cultivated, while 50 % remains practically natural. The riparian forests, even if they
cover only a negligible fraction of the landscape (0.9 %) are commonly found along the stream banks
[Séguis et al., 2011b].

The studied hillslope here is entirely cultivated, with alternating crop rotation (yams, maize, cas-
sava, sorghum) and fallows. Its lower part is bordered by a 20 m-wide riparian forest which represents
about 5 % of the hillslope length. According to the World Reference Base [IUSS Working Group
WRB, 2006], the soils are mainly lixisols on crests and mid-slopes, plinthosols with or without out-
crops of hardpan at the slope bottom and thin sandy soils overlying a thick clayey horizon in the
bas-fonds [Faure, 1977a; Giertz et Diekkriiger, 2003]. The French word bas-fonds denotes a tropical,
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Table 1: Characteristics of measurements, instruments, locations sampling intervals and storage intervals.

Measurement [unit] Instrument Location depth Sampling Storage
or height [m] interval  interval
Air temperature [*C] Vaisala WXT510 2 10 s 30 min
Capacitive ceramic
Relative humidity [%)] Vaisala WXT510 2 10 s 30 min
thin film polymer
Wind speed [m s7] Vaisala WXT510 2 10 s 30 min
and direction [°] Ultrasonic anemometer
Net radiation [W m2] Kipp and Zonen CNR1 10°s 30 min
Rainfall [mm]| Précis Mécanique ABS3030 1 pulse 5 min
Tipping bucket raingauge
Volumetric soil Campbell Sci. CS616 -0.1; -0.2; 5 min 60 min
water content [m3 m-] Water content reflectometer -0.4; -0.6; -1
Soil water Irrometer Watermark -0.1; -0.2; -0.4; 5 min 60 min
tension [hPa] Granular matrix sensor -0.6; -1; -2; -3
Water table OTT KLO010 -2; -10; -20 2d 2d
depth [m] Contact gauge piezometer
Sensible heat Campbell Sci. CSAT3 5 20 Hz 30 min
flux [W m™] 3D sonic anemometer
Latent heat Eurosep LI-7500 5 20 Hz 30 min
flux [W m2] Open path gas analyser
Sensible heat Scintec BLS900 5 ls 1 min
flux [W m™2| Large aperture scintillometer (LAS)

seasonally waterlogged, linear depression in the headwater zones of rivers, frequently without any
marked stream channel, and predominantly covered by grass species

The typical soil horizon depths range from 0.15 to 0.4 m and 0.7 to 1.6 m, for the A and B
horizons, respectively; the C horizon lies deeper than 1.6 m [Faure, 1977a]. According to the USDA
soil classification system, the A horizon is loamy sand or sandy loam, the B horizon is sandy clay
loam and the C horizon is sandy clay or sandy clay loam, in line with numerous tropical soils [de
Condappa et al., 2008].

The aquifer containing the permanent and unconfined water table is mainly made up of silty and
clayey 5-25 m-thick saprolites, overlying the metamorphic (gneiss and micaschist) fractured basement
[Affaton, 1987; Descloitres et al., 2011]. Hereafter, this permanent and unconfined groundwater is
called permanent groundwater. The level of the permanent groundwater table remains approximately
parallel to the soil surface all year long and fluctuates between 2 and 5 m deep [Séguis et al., 2011b].

2.2. Hydrological data

The studied hillslope is limited upslope by the topographic divide and downslope by the river.
Various sensors were deployed along this hillslope in order to monitor the different hydrological terms
(Table 1, Fig. 2): rainfall, evapotranspiration, soil water content, soil water tension and groundwater
level. One rain gauge was located on the upper part of the hillslope. Three soil water content and soil
water tension measurement profiles were installed at three positions along the hillslope (measurement
depths at 0.1, 0.2, 0.4, 0.6 and 1 m). These profiles were 40 m (lower), 198 m (middle) and 508 m
(upper) from the river: the middle one was located at a slope break on crop and the upper one on
vegetation fallow. Three piezometers (2, 10 and 20 m deep) were set up close to each soil profile.
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One flux tower with eddy covariance (EC) measurements and a meteorological station were installed
100 m apart from the mid-slope profile [Mamadou et al., 2013]. The meteorological station includes
measurements of atmospheric pressure, air temperature, relative humidity, wind speed and direction
at 2 m and a complete radiation budget. Additionally, one large aperture scintillometer (LAS)
set-up over a 2.4 km transect complemented the experimental instrumentation. The annual mean
distribution of the LAS footprint is composed of 15 % woody savannah (including the riparian forest)
and 85 % crops/fallow /bare soil. The actual evapotranspiration was deduced from LAS measurements
through the computation of the energy balance at hillslope scale (1 km?) [Guyot et al., 2009] and from
EC measurements at local scale (middle slope). Taking into account the numerous measurement gaps,
we built an unique time series of actual evapotranspiration, composed of LAS and EC measurements;
the LAS values had priority over the EC ones due to their larger and more representative footprint.

The soil physical properties (retention curve and saturated hydraulic conductivity) were derived
from field measurements. The collocated soil water content and soil water tension measurements
are used to evaluate the retention curve parameters within the first two meters of soil. For deeper
layers (from 2 to 7 m), soil samples extracted from experimental wells were used to determine the
retention curve characteristics, using the mercury intrusion porosimetry method [Xu et al., 1997a;
Xu et al., 1997b]. Disc infiltrometer measurements [Vandervaere et al., 2000] were used to determine
the saturated hydraulic conductivities of the three soil layers (soil 1: 0-0.5 m, soil 2: 0.5-2 m and
soil 3: 2-3 m) down to 3 m deep [Robert, 2012]. The hillslope vegetation dynamics was assessed
by a composite leaf area index (LAI) based on a combination of satellite LAI products (CYCLOPE,
MODIS, SEVIRI), constrained by in situ measurements derived from hemispherical photographs
using the method proposed by Weiss et al. [2004].

2.3. Studied period

The study focused on two contrasted years: 2006 (851 mm of rainfall, "dry”) and 2007 (1218 mm,
"normal”). In 2006, apart from an isolated rainfall (25 mm) observed mid-February, the rainy season
extended from mid-April to mid-October. In 2007 the rainy season lasted one and a half months
longer (April to mid-November). The annual dynamics of the LAI was consequently different between
the two years (Fig. 3), particularly during the transition period from the dry to the wet season. The
annual dynamics of the reference evapotranspiration was similar for 2006 and 2007 (Fig. 3).
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Figure 3: Annual cycle of the reference evapotranspiration ETy (10-day moving average filter, solid lines) and
of the leaf area index (LAI; averages from a composite of satellite products, dashed lines) for 2006
(black lines) and 2007 (grey lines).
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2.4. Model construction

Topography and soil conditions along the hillslope are similar, thus the hillslope is studied as a
2-D system, as shown in Fig. 4. To simulate the hydrodynamic functioning of this hillslope, the
finite element model Hydrus 2-D [Simunek et al., 2006] was used. This model numerically solves
the Richards equation for water flow in variably saturated porous media. The hydraulic soil prop-
erties were described with the van Genuchten-Mualem model without considering hysteresis [van
Genuchten, 1980]. The values of the 6 parameters used in the van Genuchten-Mualem model are
presented in Table 2. The governing flow equation (Richards’ equation) includes a sink term S which
represents the transpiration term; it is computed using a root water uptake model described by

S(t) =a(h) Sy T, b(z, 2), (1)

where «a is the water stress response function, depending on the pressure head h, S is the soil surface
associated with transpiration, T}, is the potential water uptake rate (potential transpiration) and
b(z, z) the normalized root water uptake distribution in horizontal () and vertical (z) dimensions. An
S-shaped function [van Genuchten, 1987] was chosen to represent the water stress response function
a:

ﬁ for h > hwp

am) = ¢ (it 2)
0

for h < hyyp

.......................... No flux
N fl

Absence of plant
root system T T

Presence of plant Soil 3

root system No flux (modified in simulations 2 and 3)

Seepage face

No flux

X

Riparian Crops
forest

Figure 4: Schematic of the plant root system distribution and of the soil distribution with indication of the
boundary conditions. Left, plant root system distribution. Dark grey corresponds to the region where
b =1, light grey corresponds to the region where b’ = 0. The vertical dashed line shows the lateral
extent of the tree root system, fitted to 30 m (5 % of the hillslope length), while the long dashed
lines show the continuation of the plant root system distribution upslope. Right, schematic of the 3-
layer soil distribution with dotted lines showing its continuation upslope and downslope. Boundary
conditions are indicated in italics. Short grey segments separate different boundary conditions.
Vertical stretching: 10.

Classical values [Simunek et al., 2006] were specified for hso (pressure head at which the root water
uptake is reduced by 50 %: -8 m), p (exponent parameter of the water stress response function: 3)
and hy, (wilting point below which transpiration stops: -160 m). We assumed that S; (reduced to
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a length in the 2-D system) corresponded to the whole hillslope, and its value was set to 554 m.
According to Ritchie [1972], the reference evapotranspiration ET|, was partitioned into potential
evaporation E, and the potential transpiration 7},, depending on the LAI (Eq. 3):

E, = ETye KLAI
{ ’ - 3)

T, = ETy.(1— e KLAD

, where K is the extinction coefficient of the canopy for total solar irradiance. Following Lépez-
Cedrén et al. [2008], K is prescribed equal to 0.5. This value was confirmed experimentally on the
study site by processing the hemispherical photographs used to estimate the LAIL

Table 2: Soil physical parameters used in the van Genuchten—-Mualem model for the three soil layers. 6,.: resid-
ual water content; 65: saturated water content; hg: inflection point pressure; n: pore size distribution
parameter; K: saturated hydraulic conductivity; L: pore conductivity parameter.

Retention curve parameters Hydraulic conductivity curve
parameters
Variable 6, [m3 m3] 65 [m3 mJ] hg [m] n [+ Kg [m s L [-]
Status  prescribed prescribed prescribed prescribed calibrated prescribed
Soil 1 0.025 0.35 -0.50 1.8 5.2 10 0.5
Soil 2 0.090 0.35 -0.28 1.6 3.5 10° 0.5
Soil 3 0.025 0.25 -1.00 1.8 1.4 10°° 0.5

Two types of plant root system were defined, crop and tree, characterised by their different rooting
depth. The crop root system covers the entire hillslope and, according to observations, most of
the roots were located above 0.5 m deep. We defined b'(z,z) as the absolute root water uptake
distribution function ¥'(x,z < 0.5) = 1 for any location z, b'(z, z) = 0 otherwise (Fig. 4). The tree
root system, corresponding to the riparian forest, was concentrated at the bottom of the slope. The
width of the aerial part of the riparian forest was estimated (field surveys) at roughly 20 m, but the
corresponding root part may be significantly larger. Moreover, no information on tree roots profiles
was available. Consequently, the values of Zyrees and zyees for which V(2 < Tirees, 2 < Ztrees) = 1
were calibrated. The b(z, z) function in Eq. 1 was obtained by normalizing b'(z, z) to its integral over
the whole domain (such that the integral of b over the domain is equal to unity).

The model geometry was derived from the site topography. The finite element mesh had 6219 nodes
with a specified size of 0.5 m and a stretching factor of 4. Three soil layer bases were identified from
field measurements at 0.5 m, 2 m and lower [Robert, 2012]. Steady limits are assumed for the three
soil layer bases throughout the hillslope (Fig. 4). The third soil layer base is the lower boundary of
the domain. It was assumed to be 7 m deep due to local observation of the bedrock. Knowing that
the observed groundwater table fluctuates between 2 and 5 m deep, the lower boundary is saturated
all year long. During the marked dry season, simulated soil water tension at the soil surface is very
high due to evaporation. To avoid numerical problems in this configuration, roots are removed for
nodes above 0.2 m depth.

An atmospheric boundary condition is specified at the surface, and a no flux boundary condition at
the lower boundary (Fig. 4). Concerning the upslope (respectively downslope) boundary conditions,
a symmetric functioning of divergent fluxes due to the limit of the catchment (convergent fluxes due
to river) is assumed, resulting in a no-flux condition. Next to the river, a seepage face boundary
condition is prescribed, allowing seepage into the river if the soil is saturated.
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The model was initialized during the dry period from 12 October 2005 to 31 December 2005, with
a uniform unsaturated water content of 0.23 m?® m™ prescribed all over the domain. The model was
run with the reference evapotranspiration as unique forcing, and the simulation period began on 1
January 2006. The initial prescribed value had little impact on the water content simulated at the
end of the initialization period. The model was run in 2006, and the 2007 simulation was initialized
with the model state computed for the last time step of the 2006 simulation.

3. Reference simulation and virtual experiment

3.1. Model calibration and evaluation

The aim of the calibration was to obtain a reasonable and plausible model according to the observed
internal dynamics. A perfect fit between all data and all model outflows was not targeted. The focus
was put on soil water and permanent groundwater to evaluate the internal dynamics and actual
evapotranspiration which is the main sink term of the water budget. Retention curve parameters and
hydraulic conductivity curve parameters (Table 2) were inferred from measurements for the three
soil layers. The saturated hydraulic conductivity was calibrated for each of the three soil layers, but
constrained to lie within one order of magnitude of the measured values. The width and depth of the
tree root system were calibrated as well by minimizing the differences between observed and predicted
values of the water contents at 0.2 and 1 m, and the groundwater level at the top, middle and bottom
locations (Fig. 2). Following Keim et al. [2006] the calibration was carried out manually (trial and
error process). The quality of the final simulation was visually appraised and was quantified using
the KGE performance criterion [Gupta et al., 2009] for each considered variable (Eq. 4).

KGEzlf\/(r—1)2+(a—1)2+(ﬁ—1)2 (4)
= ®)

_ Msim
b= Hmeas (6)

with r the Pearson product-moment correlation coefficient, o the ratio between the standard deviation
of the simulated values (0s;,) and the standard deviation of the measured values (oyeqs), 5 the ratio
between the mean of the simulated values (pgim) and the mean of the measured values (fimeqs)-

The 2006 simulation (calibration) is considered the reference simulation; the model was run on
year 2007 with the calibrated values and evaluated.

3.2. Virtual experiment modelling

A virtual experiment was performed on the year 2006 in order to understand the interactions of
water uptake by the riparian forest, ground transfers, water table level fluctuations and downslope
outflows to the river. The virtual experiment was composed of the 2006 reference simulation and
three additional simulations summarized in Table 3.

The goal of simulation 1 was to test the impact of the riparian forest on the hillslope water cycle:
the tree root system was replaced with the crop root system (0.2-0.5 m depth) in the riparian area.
However, the LAI time series was not modified, and thus neither was the partitioning of the potential
evaporation and the potential transpiration, as defined by Eq. 3. This issue is discussed in Sect.
5. The potential transpiration was simply reduced proportionally to the change in the root system
distribution. In simulation 2, the riparian forest was maintained but a free drainage condition was
specified at the bottom of the profile, resulting in the disappearance of the water table. Simulation 3
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Table 3: Characteristics of the virtual experiment simulations.

Presence of riparian forest Absence of riparian forest

2006 simulation Simulation 1
Presence of Tp.2006(t) 0.83 T),2006(t)
deep groundwater PRSD?: Crop plant, tree ~ PRSD: Crop plant, no tree
LBCP: No flux LBC: No flux
Simulation 2 Simulation 3
Absence of Tp72006 (t) 0.83 Tp72006 (t)
deep groundwater PRSD: Crop plant, tree PRSD: Crop plant, no tree
LBC: Free drainage LBC: Free drainage

2 Plant root system distribution, ” Lower boundary condition.

combined the two others, replacing the riparian forest with crops and setting a free drainage boundary
condition.

4. Results

4.1. 2006 simulation

The soil physical properties values used in the simulation, either prescribed or calibrated, are sum-
marized in Table 2. It is important to remember that the calibrated saturated hydraulic conductivity
was constrained within one order of magnitude of the measured values [Robert, 2012]. The calibrated
value of the tree roots’ depth was 4 m. Tree roots develop in areas where moisture is available [Wan
et al., 2002; Peek et al., 2006] but generally not in saturated levels where oxygen lacks. As the
observed water table level fluctuates between 2 and 5 m deep, the calibrated depth value (4 m) was
considered realistic. As expected, the lateral extent of the tree roots (30 m) is larger than the extent
of the riparian forest canopy, as observed on the site (20 m). In the vicinity of this hillslope, a lateral
tree root has been observed 20 m from a tree. With this calibration the tree and crop root systems
respectively represent 17 % and 83 % of the total root volume, while the riparian forest covers only
5 % of the surface, against 95 % for the crops.

This simulation is analysed at the daily time step, focusing on its internal hydrodynamics and its
water budget. The internal dynamics of the vadose zone and the permanent groundwater table are
illustrated in Fig. 5 for the middle and the bottom of the hillslope. The middle hillslope position is
representative of the main part of the hillslope (without riparian forest). The bottom position is rep-
resentative of the hydrodynamics functioning near the riparian forest. Being the lowest instrumented
position of the hillslope, the bottom position gathered all the upslope processes. The 2006 calibrated
simulation reproduces the main characteristics of the internal dynamics of the vadose zone and that
of the permanent groundwater table. Figure 5a and a’, which are identical, show the measured rain-
fall, with an isolated rainfall in February, and the wet season from April to October. The water
content dynamics at 0.2 m depth (Fig. 5b and b’) are well simulated all year long. These simulated
variables are slightly underestimated (about 0.02 m3 m) during the dry season. An underestimation
also occurs during the heavy rain in September for the bottom profile. During the dry season, the
model captures the main characteristics of the water contents at 1 m depth (Fig. 5¢ and ¢’). For the
bottom position at 1 m depth, the model underestimates the observed water contents in wet season
by almost 30 %. For the middle position, the baseline of the water content is correctly simulated for
the whole year, but three water content peaks occurring during the rainy season are missed. These
peak values correspond to the formation of a temporary, shallow water table observed in the field but
which is not really simulated as such by the model. The permanent deep groundwater (Fig. 5d and
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Figure 5: Forcing variable (rainfall) and state variables of Hydrus 2-D for the 2006 simulation. Graphs on the
left are for the bottom of the hillslope; graphs on the right are for the middle of the hillslope. (a,
a’) measured rainfall; (b, b’) measured and simulated water content at 0.2 m depth; (c,c’) measured
and simulated water content at 1 m depth; (d,d’) measured and simulated groundwater table level.
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Figure 6: Simulated and observed evapotranspiration, averaged over the elementary hydrological unit, for year
2006. Actual evapotranspiration is measured by LAS (AET-LAS) or by eddy covariance (AET-EC).
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d’) displays only a low frequency time variation, as the atmospheric forcing high time frequencies are
smoothed out with depth. The simulated and observed groundwater levels are markedly different at
the bottom and the middle positions. At the bottom position (Fig. 5d) the simulated amplitude is in
good agreement with the measurements but with a 2-month delay. At the middle position a delay,
although shorter (1 month), is also observed (Fig. 5d’). In addition, the simulated annual range of
the water table depth is lower than the measured one and the water level is about 1 m deeper than
the observed one. In Fig. 6, the simulated evapotranspiration (ET) is compared to the two series
of observations (LAS and EC measurements). ET is well simulated during the wet season, almost
reaching the reference evapotranspiration ETj much in the same way as the observations do. The
mean simulated ET is lower than 1 mm d-! during the dry season which is in agreement with the
measurements. Moreover, ET is correctly simulated during the transition periods: the beginning of
the wet season with an isolated rain event and the decreasing at the end of the wet season. High
water velocities are simulated in the permanent groundwater table, increasing downslope (Fig. 7).
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Figure 7: Simulated water velocity within the hillslope. The black solid line corresponds to the simulated
groundwater table. Day of year: 210 (29 July 2006). Vertical stretching: 10.

Velocity vectors are oriented downslope and parallel to the bedrock (not shown in the figure).
On the contrary, velocities are small and spatially homogeneous in the vadose zone. The spatial
distribution of water velocities keeps this general structure all year long (not shown). Consequently,
in terms of mass transfer, the lateral water flux is mainly due to lateral flow in the saturated layer.
The synthetic annual hillslope water balance is shown in Fig. 8. Despite a rainy season that does
not start until the end of April (black solid line), the cumulative transpiration starts to increase
regularly at the end of January; it then increases at a higher and steady rate from the beginning of
May (likely as a reaction to the beginning of the rainy season) to the end of November. The annual
transpiration represents 73 % of the annual rainfall. The evaporation remains low in dry season and
mainly occurs during the wet season, reaching 27 % of the annual rainfall. The seepage term remains
negligible all year long, producing no outflow. The change in water storage is calculated by closure
of the water balance at the hillslope scale. This term can increase at the daily scale as a response
to rainfall events (see for instance the effect induced by the isolated rain event mid-February, Fig. 8)
but globally it decreases until mid-July, because the evapotranspiration rate is significantly greater
than the rainfall supply during this period. Then, the water storage increases until the end of the
rainy season and finally decreases again to get back to zero; the yearly storage variation for the year
2006 is 0.2 % of the annual rainfall. This means that during this below-normal rainy year, there was
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neither annual water storage nor seepage. At the annual timescale, evaporation and transpiration
compensate rainfall.
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Figure 8: Synthetic annual water balance of the hillslope: rainfall, transpiration, evaporation, seepage and
water storage. All terms are simulated except the rainfall, which is measured. Seepage is close to
zero all year long.

4.2. Model evaluation

The same variables as those used in Fig. 5 for 2006 are chosen to illustrate the simulation quality
for 2007 (Fig. 9). Water contents at 0.2 m depth at the bottom position (Fig. 9b) and at mid-slope
(Fig. 9b’) are correctly simulated except for the end of the wet season and the transition period from
the wet to the dry season. The simulated water content at the bottom and the middle position was
lower and higher than the observed one, respectively. Regarding water contents at 1 m depth at the
bottom position (Fig. 9¢) and at mid-slope (Fig. 9¢’), the annual dynamics is globally reproduced
by the model until a series of large rain events occurs at the beginning of September, the response
of the model being much smoother than that of the observations. However, similarly to 2006, the
model does not simulate the end of the wet season and the transition period from the wet to the
dry season. At mid-slope, the simulated water content reaches the measured maximal water content
value at the end of September. This value, close to the saturated water content, is in accordance
with measurements but high frequency fluctuations are missing. Moreover, the simulated maximum
value is reached later than the observed one.

The KGE performance criterion is similar in calibration (2006, Fig. 5) and evaluation (2007, Fig. 9)
years for water content at 0.2 m and 1 m. The level of the permanent groundwater table at mid-slope
(Fig. 9d’) is well reproduced, the annual fluctuation being correct in both timing and magnitude. For
this variable, the evaluation year is better simulated than the calibration one according to the KGE
(0.58 for year 2007 against 0.45 for year 2006). The simulated values of the permanent groundwater
table level at the bottom position are reasonably good during the first part of the year. After rising
rapidly in August, the observed permanent water table level at the bottom of the slope reaches a
plateau in September and remains stable until December (Fig. 9d); this behaviour is well captured by
the model except that the plateau is largely overestimated in the simulation, consequently lowering
the KGE criterion in 2007.

Overall, although the Hydrus 2-D simulations did not perfectly reproduce the behaviour of the
soil water and water fluxes within the experimental hillslope, the simplified hillslope representation
obtained by calibration responds correctly to the atmospheric forcing for the two different years.
Even though some fine tuning of the calibrated parameters could improve the simulation for 2007,
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Figure 9: Forcing variable (rainfall) and state variables of Hydrus 2-D for the 2007 simulation. Graphs on the
left are for the bottom of the hillslope; graphs on the right are for the middle of the hillslope. (a, a’)
measured rainfall; (b, b’) measured and simulated water content at 0.2 m depth; (c, ¢’) measured
and simulated water content at 1 m depth; (d, d’) measured and simulated groundwater table level.

our ultimate goal is not to obtain a perfect representation of a single hillslope but rather to obtain
an acceptable test bed for setting up a virtual experiment on how the vegetation and the deep
groundwater interact and control the hillslope hydrodynamics.

4.3. Virtual experiment: impacts of riparian forest and permanent groundwater
on evapotranspiration

The virtual experiment is carried out on year 2006. In simulation 1, the absence of riparian
forest results in a reduction of the annual transpiration from 625 mm to 498 mm (Table 4). For
this simulation, the hillslope generates seepage all year long (not shown) which represents 13 % of
the annual rainfall. The absence of the permanent groundwater (simulation 2) reduces the annual
transpiration to 443 mm. For simulation 3 (no riparian forest, no permanent groundwater), seepage
is negligible and the annual transpiration decreases to 472 mm, a value close to that of simulation 1
and 2, although there is neither riparian forest nor groundwater.

As explained in section 3.2, the choice was made to keep the potential evaporation time series
the same for the four virtual experiment simulations. Consequently, differences between simulations
would not result from differences in potential evaporation. The annual evaporation is nearly similar
for all the simulations and accounts for 25 to 27 % of the annual rainfall. The negligible variation
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Table 4: Summary of the annual output fluxes of the virtual experiment simulations.

Presence of riparian forest Absence of riparian forest
Annual % annual Annual % annual
value rainfall value rainfall
2006 simulation Simulation 1
Presence of Evaporation = 229 mm 27 % Evaporation 231 mm 27 %
deep groundwater Transpiration 625 mm 73 % Transpiration 498 mm 59 %
Seepage € 0% Seepage 114 mm 13 %
Simulation 2 Simulation 3
Absence of Evaporation 226 mm 27 % Evaporation 215 mm 25 %
deep groundwater Transpiration 443 mm 52 % Transpiration 472 mm 55 %
Seepage € 0% Seepage € 0%

of the evaporation term between the simulations with and without permanent groundwater suggests
a very low impact of the permanent groundwater on the annual evaporation. In the same way, the
negligible variation of the evaporation term between the simulations with and without riparian forest
shows a very low impact of the tree root system on the annual evaporation. These low differences
between simulations are probably due to weak differences in the spatial distribution of water in the
hillslope.

5. Discussion

5.1. Riparian forest and permanent groundwater: an interactive transpiration system

A first important result obtained in this study is the ability of the Hydrus 2-D model to correctly
reproduce the annual cycle of the evapotranspiration and its corresponding annual total, using in situ
observed properties as much as possible (2006 simulation). The permanent groundwater dynamics is
quite well simulated, implying that the water transfer dynamics between the soil and the atmosphere
at the hillslope scale is globally represented by the model.

The virtual experiment (Table 4) allows to further explore the relationships between the riparian
forest transpiration and the groundwater. Simulation 3 (no riparian forest, no groundwater) resulted
in a 153 mm reduction of the annual transpiration, as compared to the reference simulation. Simula-
tions 1 and 2 actually represent two possible trajectories to reach the same final state (simulation 3).
In the first one, the riparian forest was removed first leading to a 127 mm decrease of the annual
transpiration; then, groundwater suppression produced an additional decrease of 26 mm. In the
second one the suppression of the groundwater induced loss in transpiration of a 182 mm, and the
subsequent conversion of the forest into crops resulted in a slight increase in transpiration (29 mm).

This last result deserves some explanation. Despite a lower potential transpiration (smaller total
root volume) in simulation 3, the annual transpiration is higher than in simulation 2. This can be
considered an artefact of the model associated with the formulation of the root distribution function
b(x,z) (Eq. 1). The normalisation of the absolute root distribution function ¥'(z, z) by its integral
over the whole domain (see section 2.4) actually resulted in a lower value of b(z, z) when the riparian
forest was kept, as its integral over the domain was larger (more nodes where b’ = 1) than that for a
crop cover alone. This higher b’ value over-compensated the reduced potential transpiration.

In short, the first path (suppressing the forest first, then the water table) shows that the transpira-
tion of the riparian forest drives the groundwater depletion, whereas the second path shows that the
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deep groundwater is necessary to supply the riparian area with water for transpiration. Consequently,
riparian forest and deep groundwater constitute an interacting transpiration system.

5.2. Intra-seasonal variability of the transpiration sources

In the previous section, the contribution of the riparian forest to the whole transpiration (153 mm)
was estimated by difference between the reference run (2006) and simulation 3, and represents 37 %
of the total hillslope transpiration (Fig. 10), even though the riparian forest only amounts to 5 % of
the hillslope area and 17 % of the total root volume. Despite a root volume proportionally lower, the
contribution of the riparian area to the total transpiration is higher than that of the crop system.
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Figure 10: Part of the riparian forest transpiration on total transpiration (%) for year 2006. This variable is
built by subtracting the transpiration of simulation 3 from the transpiration of the 2006 simulation
and then dividing this difference by the transpiration of the 2006 simulation. Rainfall is plotted on
the top, scale being on the right-hand side. Shaded areas show the dry season (dark grey) and the
wet season (light grey).

Similar comparison was made for the wet and the dry seasons considered separately. In the wet
season, the contribution of the riparian forest to the total transpiration was 19 %, close to the
proportion of the forest root volume in the whole root system (17 %). Thus, when soil water was
not the limiting factor, the extracted water per unit of root volume was roughly equal for crops and
riparian forest. By contrast, during the dry season, the upper soil layers were dry and the forest
transpiration reached 57 % of the total transpiration, meaning that the riparian forest extracts about
six times more water than the other vegetation cover. This result is consistent with former field studies
[Dye et Poulter, 1995; Scott, 1999] which showed that the riparian vegetation uses proportionally more
water than vegetation further away from the stream. As a result, our study suggests that the total
hillslope transpiration is mainly due to the riparian forest in dry season and conversely to the crops
during the wet season.

Hillslope transpiration due to the riparian forest (153 mm) showed a low daily variability all year
long with an average value of 0.41 mm d* (0.46 mm d-! during the wet season and 0.37 mm d-! during
the dry season). Similarly, in the Amazonian context, Markewitz et al. [2010] showed a roughly steady
transpiration rate all year long, supplied by deep root uptake. Prorating this deep transpiration to
the fraction of riparian forest root width (30 m) in the hillslope (554 m), the riparian transpiration
reaches 6.9-8.5 mm d-! depending on the season. This result is questionable as these values are
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1.9 times higher than the reference evapotranspiration (see Fig. 3). Allen et al. [1998] suggested
that for tall vegetation surrounded by shorter cover (so-called clotheline effect) or wet vegetation
surrounded by dry land, (so called oasis effect), the reference evapotranspiration must be multiplied
by 1.4 to 2.5 to account for the local advection. This range includes our value of 1.9. This ratio
depends on the aridity of the surrounding area, the general width of the vegetation stand and the
ability of the wind to penetrate into the vegetation cover; 2.5 represents an upper limit linked to
the stomatal capacity to supply water vapour to the air stream. In this study, the riparian forest
was higher (8 m) than the crops (2 m) and the spatial contrast in dry season between the riparian
area and the bare soil in the neighbouring fields suggests that the oasis effect can increase advection.
As a result, the high transpiration rates obtained in the study were considered realistic. Séguis et
al. [2011b] roughly estimated the riparian evapotranspiration rate for the same site between 6 and
34 mm d-!. Despite the above-mentioned clothesline effect, the upper value was considered unrealistic
by the authors themselves: according to the method they used, this large range of transpiration rates
has to be considered a first approximation. Other values can be found in the literature: Lautz [2008]
estimated the evapotranspiration rate of a riparian wetland between 0.5 and 3 mm d-! in a semi-arid
climate; Gazal et al. [2006] obtained 2-7 mm d! for a semi-arid cottonwood forest; Schilling [2007]
calculated a riparian forest evapotranspiration to 5.02-6.32 mm d-! in Iowa and Nachabe et al. [2005]
obtained 1.5-6.3 mm d-! for a forest in central Florida. In comparison, the riparian transpiration
rates we found here are in the high-end values of these study results.

The surface layer (0-0.5 m) shows a highly variable transpiration rate, depending on rainfall in-
put, atmosphere demand and soil water availability and is consequently season-dependent. At the
annual scale, transpiration can be interpreted as the addition of a practically constant riparian forest
transpiration, which is around 0.4 mm d-! at hillslope scale and a time-dependent crop transpiration
which is linked to rainfall inputs.

The aim of the virtual experiment was to analyse the impacts of deep groundwater and riparian
forest transpiration on the hillslope dynamics. In order to isolate these impacts, we had to maintain
other parameters and variables identical as much as possible. It is the case for the potential evapo-
ration and potential transpiration. While the evapotranspiration partition depends on the LAI, we
kept the same LAI time series for all the virtual experiment simulations. Actually, replacing the
riparian forest by crops should modify the LAI dynamics, as forests and crops do not have the same
intra-seasonal variability of LAI. If we assume that vegetation cover without trees has globally lower
LAI values, the cover modification we made would have resulted in a decreased potential transpi-
ration and an increased potential evaporation. The related impact on actual evaporation should be
low during the dry season because of the dry conditions in the surface layers. In this case, water
availability should be the limiting factor of the actual evaporation. During the wet season, the in-
crease in potential evaporation should increase the actual evaporation due to the water availability
at the surface. Clearing vegetation also modifies other processes: the decrease of interception losses
[Salemi et al., 2012] increases the water availability for evaporation at the soil surface. Vegetation
clearing could also stop the hydraulic lift (hydraulic root redistribution in the upward direction) or
sap flow downwards [Markewitz et al., 2010]. These processes were not accounted in the model and
their possible effects on the water distribution, the evaporation and the transpiration fluxes have not
been assessed.

5.3. Year-to-year variability of the simulated functioning

The model showed overall good performances in calibration (2006, ”dry” year) and evaluation (2007,
"normal” year), with similar criteria values for both years and for all the diagnosed variables (Fig. 1
and 9), except the water table level at the bottom of the hillslope in 2007 where the lowest KGE was
obtained (Fig. 9d). At this particular location, the simulated level was 2 m higher than observed in
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2007 (Fig. 9d), whereas it was close to the observed level at the middle location (Fig. 9d”). It means
that groundwater inflows at the hillslope bottom were overestimated in the model, or outflows under-
estimated, as compared to the actual situation, resulting in a higher water level. Several reasons can
be put forward. The hillslope representation used here is simplified: 2D geometry, uniform physical
properties of the soil layers, whereas the actual hillslope, as any other natural system, is much more
complex and driven by 3-D rather than 2-D processes. Model calibration allowed ”absorbing” most
of these discrepancies, leading to a correct overall functioning of the hillslope. With 2007 being
much wetter than 2006 (1218 mm vs. 851 mm), respectively, non linear processes, such as more
active preferential flows, and spatial variability of the soil properties may have lead to inflows at the
bottom of the actual hillslope lower than in the model. Perched, seasonal water tables form each
year on the basin, with a larger extension in wet years [Kamagaté et al., 2007], and thus reduce the
recharge of the permanent water table (and incidentally provide easy-to-use water for transpiration).
As these seasonal water tables were not represented in the model, excess water may be supplied to the
groundwater, resulting in an overestimated level, especially downslope where lateral flow accumulates
(the mid-slope simulated water table level was quite correct).

Conversely, insufficient water outflow in the model can result from too low riparian uptake or
seepage into the river. Dunford et Fletcher [1947] on the Coweeta Experimental Forest, showed that
a riparian forest could actually extract more water than expected. Following Jarvis [1989], another
possible cause of insufficient water outflow is a compensation effect where reduced transpiration in
the water-stressed parts of the root zone is balanced by increased transpiration in other parts. In
other words, vegetation could extract more water than expected in deep and wet layers because of
dry conditions in shallow layers. This process was not accounted in this study.

The bias in the water table level downslope in 2007 is potentially due to a combination of all these
factors, but it was not possible to further discriminate between them.

5.4. Disconnection between the deep groundwater table and the river

There is another important consequence of the riparian forest and of permanent water table joint
functioning: in the model the forest transpiration depletes the groundwater table at such a level that
it cannot contribute to the river flow. This is evidenced by comparing the significant seepage (13 %
of the annual rainfall) produced by simulation 1 (absence of riparian forest) to the absence of seepage
produced in the 2006 simulation. Since these two simulations differ only by the absence/presence
of the riparian forest, this suggests that when the riparian forest is removed, the groundwater table
rises to a level allowing it to feed the flow in the river bed. The same conclusion stems from the
comparison of simulation 1 to simulation 3 (differing only by the presence/absence of the groundwater
level); the riparian forest being absent in both cases, the absence of seepage in simulation 3 means
that the seepage obtained in simulation 1 is produced by the permanent groundwater. This significant
seepage is really produced by the rise of the simulated permanent groundwater table above the river
bed (not shown). These results suggest that the transpiration of the riparian forest leads to the
hydraulic disconnection of the permanent water table and the river. This situation was already put
forward by Séguis et al. [2011b] on the Donga catchment (Benin), in which our study site is included.
Dye et Poulter [1995] noted that streamflow can also supply the riparian transpiration. In our study,
this possibility has not been considered, as the numerical condition at the streambank boundary
(seepage) did not allow incoming water flow. Addressing this issue could be done in a further study.

5.5. Synthesis: overall schematic of the hillslope hydrodynamic functioning

The schematic of the hillslope hydrodynamics can be summarised as follows. During the dry season
(Fig. 11a), only low evaporation and crop plant transpiration take place along the hillslope due to the
absence of rainfall events. During the wet season (Fig. 11b), rainfall infiltration makes water available
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Figure 11: Schematic hillslope hydrodynamics during the two contrasted seasons: dry season (a), wet season
(b). Vertical stretching.

for evaporation, crop transpiration, water distribution along the hillslope and percolation that supplies
the permanent groundwater. In both seasons, the permanent groundwater flows laterally downslope.
Lateral flow from areas far away from the stream provides water to the riparian forest transpiration, as
also identified for example by Gribovszki et al. [2008]; in turn, the riparian transpiration significantly

depletes the water table and causes its hydraulic disconnection from the river, as observed in the
field.

On the study site, the streamflow is not supplied by the groundwater discharge, which is hydrauli-
cally disconnected from the river, but mainly by subsurface flows [Kamagaté et al., 2007]. However
field inspections in 2006 revealed no exfiltration ever visually observed at the bottom of this par-
ticular hillslope (but it could have happened between two visits), even though temporary saturated
levels have occurred within the hillslope [Séguis et al., 2011b]. Our modelling results are consistent
with these observations as we found that water extraction by the riparian transpiration can explain
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the absence of drainage to the river. However, it cannot be concluded whether the representation of
subsurface flow and perched water tables would change this statement.

Conversely, exfiltration of subsurface flow has been observed in a neighbouring bas-fond. These
waterlogged headwater zones are very common in the region and are considered to play a major role
in the hydrological regimes in Africa [Balek et Perry, 1973; Bullock, 1992; Giertz et Diekkriiger, 2003;
Séguis et al., 2011a] but this assumption remains disputed [for a review, see von der Heyden, 2004].
In our area, these bas-fonds, mainly covered with grass, have no riparian vegetation (for reasons
unknown to the authors) which, according to our study, can explain the occurrence of exfiltration
downslope and consequently generate streamflow.

Supposing that riparian forest was cut (simulation 1), we can suggest that the river flow would have
increased because the water table at the bottom of the hillslope would have risen in such a way that it
would have discharged into the river. This possible modification of the streamflow generation, derived
from the virtual experiment is in agreement with the numerous field studies which demonstrated the
increase of the water yield after clear cutting of riparian vegetation (Dunford and Fletcher, 1947;
Ingebo, 1971; Dye and Poulter, 1995; Scott, 1999). However, such an extrapolation has to be done
carefully because of the complex adaptation of riparian vegetation to new conditions. In a review
paper, Brown et al. [2005] showed that the impacts of regrowth experiments on the water yield and
the time needed to reach a new equilibrium under permanent land use were driven by complex,
not-intuitive interactions.

6. Summary, conclusion and perspectives

The water cycle in West Africa plays a key role in the monsoon dynamics, and thus its repre-
sentation in numerical models has to be integrated across disciplines and scales. In Sudanian West
Africa, the mesoscale water budget closure is still different from one model to another [Peugeot et al.,
2011]. It is especially true for evapotranspiration, which is the main sink term of the water budget.
Knowing that riparian forests are a key landscape feature in this region, this study focused on the
interplay of riparian forests and groundwater of a well-instrumented, 550 m-long hillslope in Benin.
Previous studies based on field observations showed that the annual water table level fluctuations
are driven by the combined effects of infiltration, transpiration, evaporation, and lateral flows which
redistribute water at the hillslope scale. However, as frequently observed in the region, the water
table is disconnected from the river stream lying at the bottom of the hillslope, and previous studies
have assumed that this was mainly caused by water uptake by riparian vegetation.

The hillslope as well as the downslope riparian zone were represented by a 2-D vertical system with
the Hydrus model [Simunek et al., 2006]. A virtual experiment, based on a reference simulation, was
designed. The three other simulations of the virtual experiment explored the following configurations:
(i) suppression of the riparian forest, (ii) free drainage at the base of the system to prevent the
formation of a water table, and (iii) the combination of both. The model satisfactorily simulated
water transfers between the soil and the atmosphere at the hillslope scale: the observed dynamics of
soil water, water table levels and evapotranspiration were globally well reproduced. The simulated
water table was deeper than the river bed, as observed, due to groundwater depletion by the riparian
forest transpiration. The virtual experiment showed that the riparian vegetation and the water table
were an interacting system, and we estimated that the riparian forest provided the main part (57 %)
of the dry season hillslope transpiration.

Further investigations should continue along three main lines, spanning a hierarchy of scales. First,
the ability of a 2-D physical model to account for the main coupling processes between soil water and
evapotranspiration at the hillslope scale makes it an important tool for testing and improving our
understanding of hydrological processes over a broad range of scales. However, a better identification
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of subsurface processes producing seepage remains needed for finely representing the intra-seasonal
fluctuations of the river flow at the outlet of small catchments. This production is likely limited to
particular places of the basin like bas-fonds. Finding a way to introduce this process simultaneously
to currently known processes in a Hydrus-like model remains an interesting challenge. Then, riparian
areas are not the only zones where deep-rooted vegetation could interact with groundwater, as isolated
trees or clump of trees are frequently encountered everywhere in the landscape. The same kind of
analysis should be addressed by appropriate complementary field campaigns and numerical studies in
order to have a more comprehensive knowledge of the hydrological functioning at larger scale, specially
concerning dry season transpiration. The last important issue is to improve the representation of
the interactions between saturated and unsaturated soil water and deep-rooted trees (either located
in riparian areas or apart from them) in hydrological and, more generally, land surface models. It
would result in a better simulation of the meso-scale water budgets, and more sound evaluations of
the water resources and their renewal dynamics in the region.
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CHAPITRE 5

Modélisation des processus de subsurface

et genese des écoulements en riviere

Dans le chapitre précédent, nous avons analysé I'interaction entre la nappe profonde et la ripisylve
dans ’hydrodynamique du versant de Nalohou. Ce chapitre laisse ouvert la question de la genese des
écoulements en riviere et de la modélisation des processus de subsurface. Différentes études ont montré
I’origine de subsurface des eaux dans la genese des écoulements en riviere dans les zones soudaniennes
[de LAFFORGUE, 1982; CHEVALLIER et PLANCHON, 1993; MASIYANDIMA et al., 2003 ; GIERTZ et
DIEKKRUGER, 2003 ; GIERTZ et al., 2006 ; KAMAGATE et al., 2007 ; SEGUIS et al., 2011b]. La genese des
écoulements en riviere est donc & rechercher dans la modélisation des processus de subsurface. Apres
un état des lieux de la modélisation des processus de subsurface réalisée avec le modele Hydrus 2D
dans le chapitre 4, nous analysons I’hydrodynamique du versant et plus particulierement les processus
de subsurface en introduisant dans la modélisation précédemment mise en place, les conditions de
production d’écoulement de subsurface. Cette étude fait de nouveau appel a une expérience virtuelle
réalisée grace au modele Hydrus 2D. Suite a la présentation des résultats, nous discutons des processus
de genése des écoulements en riviere, de la contribution des bas-fonds et des versants dans la genese des
écoulements en riviere, de la question des saturations de subsurface au sein du versant, de I'interaction
entre les processus de subsurface et la dynamique profonde et finalement de la relation entre les

processus de subsurface et I’évapotranspiration.
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Chapitre 5. Modélisation des processus de subsurface et genése des écoulements en riviere

5.1. Introduction

Nous avons souligné précédemment I'interaction entre la nappe profonde et la ripisylve dans ’hy-
drodynamique du versant de Nalohou. Cependant avec les parametres hydrodynamiques utilisés nous
n’avons pas simulé d’exfiltration en bas de versant et donc pas d’alimentation de la riviere. Comme
nous l'avons vu, les observations de géochimie montrent que les écoulements en riviere proviennent
de ruissellement de subsurface. Il y a donc deux possibilités : soit il manque un élément dans notre
simulation du versant pour produire ces écoulements en riviere, soit les versants fonctionnent effec-
tivement comme cela et il existe donc, ailleurs dans le bassin, des versants différents qui produisent
les écoulements en riviere. Certains auteurs soupgonnent les zones de bas-fond de jouer ce role. Les
bas-fonds seraient donc alimentés par un deuxieme type de versant qui produit des écoulements de
subsurface. Etant donné que les bas-fonds représentent une surface tres faible du bassin de 1’Ara,
méme si toute la pluie qui tombe sur ces zones contribue entierement aux écoulements en riviere,
ils ne pourraient pas produire un volume suffisant par rapport a celui qui est mesuré a l'exutoire.
Dans ce chapitre, nous allons donc tenter de simuler des écoulements de subsurface produisant des
exfiltrations en riviere, dont le volume et la dynamique sont comparables a ceux observés, ceci en

modifiant légerement les parametres hydrodynamiques de notre versant d’étude.

5.1.1. Etat des lieux de la modélisation des processus de subsurface

Dans cet état des lieux, la dynamique de subsurface du versant de Nalohou est analysée d’une
part grace aux observations et d’autre part en comparant observations et simulations réalisées dans

le chapitre précédent avec le modele numérique Hydrus 2D.

Les observations de teneur en eau & 1 m de profondeur montrent peu de fluctuations temporelles
de janvier a juillet avec des valeurs comprises entre 0,13 et 0,15 m3.m=. En saison des pluies, ces
teneurs en eau observées sont supérieures a 0,20 m?.m= avec des fluctuations temporelles marquées.
Les teneurs en eau de bas de versant différent dans le comportement par rapport aux teneurs en eau
de milieu et de haut de versant, avec une dynamique plus lisse. Pour le haut et le milieu de versant, les
teneurs en eaux de saison humide montrent des brusques variations de I’ordre de 0,10 & 0,15 m3.m3
en un jour, puis une baisse tout aussi rapide. Si 'on compare les teneurs en eau a 1 m de profondeur
avec des mesures piézométriques de subsurface (fond du piézometre a 2 m de profondeur), on observe
que les dynamiques de la nappe de subsurface et de la teneur en eau sont liées (figures 5.1, 5.2 et

5.3) : les pics de teneurs en eau apparaissent en fonction de la profondeur de la nappe.

Durant la saison seche, la nappe de subsurface est inexistante. Les valeurs piézométriques indiquent
la profondeur des piézometres. Le tireté horizontal se lit sur les deux échelles. A gauche, il correspond
a la teneur en eau a saturation du sol, a droite, il correspond a la profondeur de la mesure de teneur
en eau. Ce tireté permet de visualiser quels sont les jours de 'année pour lesquels la profondeur de
nappe de subsurface est inférieure & 1 m (cercles) et donc la teneur en eau est a saturation. Cette
relation est visible en bas de versant (figure 5.3). Lorsque la nappe de subsurface est & une profondeur
inférieure & 1 m, la teneur en eau est relativement stable autour de 0,28 m3.m? puis diminue lorsque
la nappe se retire. Concernant le haut de versant (figure 5.1), cette relation est partiellement vérifiée.
Début septembre 2006, la nappe est mesurée autour de 0,90 m, la teneur en eau garde une valeur
quasiment constante légerement inférieure a 0,35 m3.m™ durant quelques jours. Ceci se répete au

milieu et a la fin du mois de septembre avec une constante dans la teneur en eau atteinte. Par contre,
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FIGURE 5.1 — Teneur en eau & 1 m de profondeur et nappe de subsurface observées en haut de versant. La
profondeur de la nappe de subsurface est représentée par un cercle lorsqu’elle est inférieure a

1 m.
0.35 1.0
o —— Teneur en eau a 1 m de profondeur =
g 0.30 ®  Nappe de subsurface ;‘
E g
o 0.25 15 35
2 r 8
o J >
5 20 R S~ 8
3 a
$ 0.15 * 20 §
k2 — e =
0.10

01/01/06  01/03/06 01/05/06 01/07/06 01/09/06 01/11/06 01/01/07
Temps [jymm/aa]

FIGURE 5.2 — Teneur en eau a 1 m de profondeur et nappe de subsurface observées en milieu de versant.
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FIGURE 5.3 — Teneur en eau & 1 m de profondeur et nappe de subsurface observées en bas de versant. La

profondeur de la nappe de subsurface est représentée par un cercle lorsqu’elle est inférieure a
1 m.

cette relation est mise en défaut sur d’autres périodes. La plus faible profondeur de nappe mesurée
(0,45 m le 20 septembre) n’est pas associée a une valeur de teneur en eau forte. De méme, du 14 au
22 octobre, les mesures indiquent une nappe de subsurface alors que les teneurs en eau associées sont
autour de 0,20 m3.m™. Pour le milieu de versant, la profondeur de nappe de subsurface n’atteint pas
1 m. La saturation n’est pas atteinte et les maxima locaux de pics de teneurs en eau sont différents.
Cependant, on observe que les fluctuations de la nappe sont synchrones avec les variations brusques

de teneurs en eau.

On observe une relation temporelle entre les pics de teneur en eau et la profondeur de la nappe de
subsurface mais il n’existe pas de relation simple entre ces variables. Cette absence de relation peut
étre expliquée par des erreurs de mesures. Trois remarques peuvent étre déduites de la comparaison
de ces variables : (i) les valeurs maximales plafonnées de teneur en eau en haut (0,35 m?.m3) et bas
de versant (0,28 m®.m3) correspondent & la teneur en eau a saturation de ces sols!; (ii) lorsque la
teneur en eau du sol & 1 m est inférieure & 0,19 m3.m™3, il n’y a pas de nappe de subsurface; (iii) &
1 m de profondeur, le bas de versant est saturé pendant pres de 2 mois avec une nappe qui atteint
presque la surface du sol (10 cm) alors que la saturation & 1 m de profondeur est ponctuelle sur le

versant (quelques jours).

1. La teneur en eau a saturation 6, prescrite pour la couche 2 du modele est égale a 0,35 m3.m=3 (tableau 2 du
chapitre 4). Cette valeur de saturation a été choisie suite & cette analyse.
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Nous analysons maintenant la dynamique de subsurface en comparant les mesures aux simulations.
Pour cela, nous ajoutons les mesures et les simulations de teneur en eau en haut de versant, variables
non illustrées dans le chapitre 4. La figure 5.4 montre les teneurs en eau mesurées et simulées & 1 m

de profondeur en haut, milieu et bas de versant, pour la simulation de référence, année 2006.
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FIGURE 5.4 — Précipitations mesurées (a) et teneurs en eau mesurées et simulées & 1 m de profondeur en haut
(b), milieu (c¢) et bas (d) de versant, pour la simulation de référence, année 2006.

La comparaison des teneurs en eau simulées avec les teneurs en eau mesurées montre que la
dynamique annuelle est reproduite. Par contre, en saison humide, la qualité des simulations est
moindre. Les teneurs en eau en bas de versant sont sous-estimées. En milieu et haut de versant,
I’amplitude des variations brusques de teneur en eau n’est pas reproduite par le modéle malgré le fait
que des fluctuations soient synchrones avec les valeurs observées. Aucune saturation n’a été simulée
en subsurface et les fluctuations brutales de teneur en eau non plus. Si ce sont les processus de

subsurface qui sont a l'origine des écoulements en riviere, les absences de pics de teneurs en eau en
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subsurface et de nappe de subsurface dans la simulation pourraient expliquer I'absence d’exfiltration.

C’est I'hypothese que nous avons faite dans cette étude.

5.1.2. Objectif

Deux conditions permettent ’apparition d’écoulement de subsurface [Musy et Hicy, 2004] :
« la décroissance de la conductivité hydraulique & saturation avec la profondeur

« une conductivité hydraulique latérale nettement supérieure a la conductivité verticale

La décroissance de la conductivité hydraulique a saturation est une des hypotheéses du modele
TopMODEL. Dans le cas de nTopAMMA, le profil de décroissance est exponentiel et le taux de
décroissance est un parametre du modele. L’anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation
des sols a été introduite dans TopAMMA [LE LAY et al., 2008] et est présente dans le modele
nTopAMMA. GIERTZ et al. [2006] emploient aussi une anisotropie de la conductivité hydraulique

pour la modélisation de ’hydrodynamique d’un versant du bassin d’Aguima.

Emettant I'hypothése que les écoulements en riviere sont générés dans le versant par écoulement de
subsurface, ’objectif du chapitre est d’analyser ’hydrodynamique du versant et plus particulierement
les processus de subsurface, en introduisant dans la modélisation précédemment mise en place les

conditions de production d’écoulement de subsurface.

5.2. Méthode

5.2.1. Expérience virtuelle

Nous avons mis en place une expérience virtuelle, méthode proposée par WEILER et MCDONNELL
[2004]. Cette méthode a déja été utilisée dans le chapitre précédent et nous rappelons ici ses grandes
lignes. L’expérience virtuelle est définie comme expérience numérique impliquant un modele et qui
est guidée par la compréhension collective de terrain. Cette expérience se base sur une modélisation
raisonnable de la dynamique du versant étudié sans que ne soit recherché une reproduction complete
de la complexité du systeme réel. De cette modélisation initiale, plusieurs configurations sont testées
pour analyser leur impact sur le versant. Cela permet de tester des configurations que ’expérimen-
tation de terrain ne permet pas, comme ’absence d’une nappe profonde dans le chapitre précédent.
L’un des objectifs de 'expérience virtuelle est d’établir ou de renforcer le dialogue entre modélisateurs

et expérimentateurs.

Nous avons utilisé le modele Hydrus 2D et la simulation de référence du chapitre précédent comme
matériau de base de 'expérience virtuelle présentée ici. A cette simulation de référence, nous avons
introduit une quatrieme couche de sol situé entre 0,5 et 1 m de profondeur dans le but de repro-
duire une diminution de la conductivité hydraulique avec la profondeur. Cette nouvelle couche de
sol (couche de subsurface, couche 1 bis) possede les mémes caractéristiques que la couche de surface
(couche 1) excepté pour la conductivité hydraulique a saturation. Dans l’expérience virtuelle, nous
avons modifié la conductivité hydraulique a saturation des couches de surface et de subsurface. Il ne
s’agit pas d’une décroissance continue du K, avec la profondeur mais d’une diminution discontinue
entre la conductivité hydraulique a saturation verticale de la couche 1 Ky v et la conductivité hy-

draulique a saturation de la couche 1 bis (isotrope) K,ip;s. Nous parlerons de rupture de conductivité
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Kq1,v
Kslbis :

supérieure a la conductivité verticale peut étre modélisée par l'introduction d’une anisotropie de

entre couches de surface et de subsurface : Une conductivité hydraulique latérale nettement

la conductivité hydraulique a saturation ou l'introduction d’une macroporosité préférentiellement
orientée latéralement. Puisque ’anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation des sols a
été introduite dans TopAMMA par LE LAY et al. [2008] et que 'introduction de 'anisotropie est
possible dans le modele Hydrus, grace & la modification de la matrice K4, nous avons choisi cette

solution. Nous reviendrons sur la pertinence de ce choix dans la sous-section 5.5.1. Cette anisotropie

KSI,V

est introduite uniquement dans la couche de surface : & e
sl,

Pour favoriser ’apparition d’écoulement de subsurface, nous avons choisi une rupture de conducti-
vité hydraulique importante tout en restant dans un rapport réaliste. Nous avons défini deux rapports
de conductivité hydraulique & saturation : 1 et 103. LE LAY et al. [2008] introduisent une anisotropie
de K, dans la modélisation TopAMMA dans le but de prendre en compte les chemins préférentiels.
Ils proposent % = 102 comme valeur d’anisotropie '. Nous avons réalisé des mesures de terrain qui
nous permettent de donner un premier apercu de ’anisotropie de la conductivité hydraulique sur le
bassin de ’Ouémé supérieur 2. Nos mesures ne montrent pas d’anisotropie de la conductivité hydrau-
lique a saturation pour les sols de surface et de subsurface. Cependant, ce type d’instrument, le per-
méametre de laboratoire, présente une forte dispersion intrinseque des mesures (sous-section 7.3.1.1),
dispersion qui pourrait masquer l'existence d’une anisotropie. Nous avons défini, dans I'expérience

virtuelle, deux rapports d’anisotropie : 1 et 1072.

Le tableau 5.1 synthétise les valeurs de conductivités hydrauliques de cette expérience virtuelle.
Il existe différentes combinaisons possibles permettant de produire une rupture de conductivité hy-
draulique et une anisotropie de conductivité hydraulique donnée. Nous n’avons pas suivi de regle
particuliere hormis le fait d’affecter des valeurs de conductivités réalistes pour les plus grands rap-

ports.

Tableau 5.1 — Conductivités hydrauliques a saturation utilisées dans I’expérience virtuelle, présentées par tri-
plets : Kg1 13 Ko1,v 5 Koivis- K1, : conductivité hydraulique a saturation de la couche 1 dans
la direction horizontale, K41y : conductivité hydraulique a saturation de la couche 1 dans la
direction verticale, K155 : conductivité hydraulique a saturation de la couche 1 bis (isotrope).

Conductivité Ks; isotrope K1 v/Ke g =1 Conductivité K, anisotrope Kq1 v/Ksi.o = 1072

Simulation de référence Simulation 1
Continuité
de K 5,2.107%; 5,2.107%; 5,2.107° 5,2.1073: 5,2.1075; 5,2.107°
Kav _ 1
Koibis
Simulation 2 Simulation 3
Rupture
de K 5,2.107%: 5,2.107%; 5,2.10~8 5,2.1073: 5,2.1075; 5,2.1078
Ksiv _ 103
Ksibis 10

1. GIERTZ et al. [2006] introduisent une anisotropie de K, dans la modélisation SIMULAT-H dans le but de prendre
en compte les macropores. Ils proposent une valeur d’anisotropie de : % = 10'. Malgré le fait que les études de
GIERTZ et al. [2006] et LE LAY et al. [2008] se situent sur des zones relativement proches (Nord-Bénin), les rapports
d’anisotropie sont inversés. Cela semble paradoxal. Nous avons réalisé des simulations avec le rapport utilisé par GIERTZ
et al. [2006]. Les résultats ne sont pas présentés ici. Ils sont proches de ceux obtenus dans le cas d’une conductivité
hydraulique isotrope de la couche de surface (simulation de référence et simulation 2).

2. Les résultats de ces mesures sont présentés dans la sous-section 3.2.3.2.
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Dans le cas ou la rupture de conductivité est égale a 103, la conductivité hydraulique de la couche
de subsurface est faible (5,2.10® m.s'!), comparable & celle d'une argile. Ceci réduit la vitesse de
transfert de ’eau dans cette couche. Or en bas de versant, cette couche possede un prélevement
d’eau par le systéme racinaire des arbres. Ainsi, le prélévement racinaire asseche la zone sans qu'un
apport d’eau puisse le compenser. Cette situation produisant des divergences numériques, nous avons
enlevé tout systéme racinaire de la couche de subsurface (couche 1 bis). La distribution spatiale de
b/ (z, z) étant modifiée, la transpiration du versant U'est aussi. Il n’est donc pas judicieux de comparer
directement les bilans de masse des simulations de cette expérience virtuelle a ceux simulés dans le

chapitre précédent.

5.2.2. Définition de la saturation en subsurface
La saturation peut étre définie soit par la teneur en eau 6, soit par le potentiel matriciel h. Nous
définissons le potentiel matriciel tel que :
Peau - Pair
Py

h = (5.1)
avec P4, la pression de I'eau, P,;, la pression de l'air, p la masse volumique de I’eau et g I’accélération

de la gravité.

Concernant la teneur en eau, il est possible de considérer que la saturation est atteinte lorsque
la teneur en eau est égale a la teneur en eau a saturation. On parlera de quasi-saturation lorsque la
teneur en eau est supérieure & 80 % de la teneur en eau a saturation. Néanmoins définir la saturation
par une teneur en eau égale a la teneur en eau a saturation ne semble pas tout a fait satisfaisant. La
frange capillaire est ici définie comme ayant une teneur en eau a saturation et un potentiel matriciel
négatif. C’est bien le confinement de ’eau dans le milieu poreux qui permet d’atteindre la teneur
en eau a saturation malgré un potentiel matriciel négatif. Si I'on place un piézometre de diametre
centimétrique dans la frange capillaire, Ueffet capillaire devient négligeable, la saturation disparait.
Or, les nappes de subsurface sont mesurées par des piézometres. Le niveau piézométrique indique
donc la profondeur & laquelle le potentiel matriciel est nul. Ainsi définir la saturation par un potentiel
matriciel positif permet de s’affranchir des effets de la frange capillaire. De plus, lorsque le potentiel
matriciel est positif, la teneur en eau est a saturation. Nous définissons pour la suite la saturation

comme étant une zone pour laquelle le potentiel matriciel est positif.

5.2.3. Méthode de comparaison des exfiltrations simulées
et des débits mesurés

Le but de cette expérience virtuelle est d’analyser les exfiltrations simulées. Nous ne possédons pas
de mesures d’exfiltration en bas du versant étudié. Nous avons utilisé le débit mesuré a ’exutoire du
bassin versant de I’Ara. Comparer 'exfiltration du versant étudié aux débits mesurés a l’exutoire du
bassin versant de I’Ara consiste a considérer qu’il n’y a pas de temps de transfert des écoulements
en riviere. Cette hypothese est acceptable car le bassin possede une faible superficie (12 km?) et que
les débits sont analysés a 1’échelle journaliere. Cette comparaison signifie aussi que les écoulements

du bassin versant de I’Ara sont assimilés aux exfiltrations du versant étudié n’ayant plus une largeur
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unitaire mais une largeur de 21,6 km'. Cette hypothese est discutée dans la suite. Pour effectuer
cette comparaison, nous avons choisi la notion de débit spécifique exprimé en millimetre par jour.
Les débits observés et simulés sont directement comparables aux autres flux étudiés (précipitations,
évaporation, transpiration). Le débit de I’Ara est divisé par la superficie du bassin de I’Ara (12 km?) ;
le flux d’exfiltration du versant (flux volumique par unité de largeur du modele [L2.T-!]) est divisé

par la longueur du versant (554 m).

5.3. Résultats

5.3.1. Bilans de masse simulés a I’échelle annuelle

Les résultats de I'expérience virtuelle sont analysés a ’échelle annuelle (tableau 5.2). Tout d’abord,
il est a noter que le ruissellement simulé, cumulé sur ’année 2006 est bien inférieur a 1 mm, pour les
quatre simulations. Le ruissellement est donc un processus quasiment inexistant dans ces simulations 2.
Ensuite, seule la simulation 3 produit des débits qui représentent 5% des précipitations annuelles.
L’évaporation annuelle est relativement constante pour les quatre simulations de ’expérience virtuelle
autour de 33 % des précipitations annuelles. La transpiration représente 80 % des précipitations
annuelles dans le cas d’une conductivité hydraulique continue en subsurface alors qu’elle représente
environ 75 % dans le cas d’une rupture de K, en subsurface. La variation annuelle du stock d’eau
du versant est négative, égale a -12 % environ pour la simulation de référence et les simulations 1
et 3 alors que cette variation représente seulement -7 % pour la simulation 2. Ainsi il apparait de
cette expérience virtuelle que la rupture de conductivité hydraulique et ’anisotropie de la couche de
surface sont nécessaires a la production d’exfiltration en bas de versant. La rupture de conductivité
hydraulique en subsurface modifie le bilan hydrologique simulé : diminution d’environ 5 % de la
transpiration au profit d’une augmentation du stock d’eau dans le cas ot K est isotrope et au profit

de l'exfiltration dans le cas ou K est anisotrope.

Tableau 5.2 — Synthese des flux sortants annuels pour les simulations composant 'expérience virtuelle.

Conductivité K isotrope Ko v/Ks,g =1 Conductivité K anisotrope K v/Ka g = 1072
Valeur annuelle % précip. annuelles Valeur annuelle % précip. annuelles

Simulation de référence Simulation 1
Continuité ~ Evaporation 281 mm 33 % Evaporation 278 mm 33 %
de K Transpiration 677 mm 80 % Transpiration 679 mm 80 %
5((112:3 =1 Exfiltration € 0% Exfiltration € 0%
Var. du stock -107 mm -13 % Var. du stock -106 mm -12 %

Simulation 2 Simulation 3
Rupture Evaporation 281 mm 33 % Evaporation 274 mm 32 %
de K, Transpiration 632 mm 74 % Transpiration 634 mm 75 %
% =10° Exfiltration 5 0% Exfiltration 42 mm 5%
Var. du stock -62 mm -7 % Var. du stock -100 mm -12 %

1. 21,6 km x 0,554 km = 12 km?. La longueur du drain principal de I’Ara (figure 3.2) mesure environ 6 km. Le cours
d’eau étant alimenté par les versants de part et d’autre, il faut doubler cette longueur. La différence entre 21,6 km et
12 km s’explique par le fait que le versant étudié est court comparé aux autres versants du bassin (figure 3.2).

2. Il en est de méme pour les simulations du chapitre 4.
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5.3.2. Processus simulés a I’échelle intra-saisonniére

Seules les simulations 2 et 3 produisent des saturations en subsurface. Pour la simulation 2, les
saturations apparaissent aux Jour Julien (JJ) 255, 265, 266 et 267. Au JJ 265 (22 septembre 2006), la
saturation est quasiment continue du haut en bas du versant alors que les trois autres jours, il s’agit

de zones de saturation localisées en bas et parfois au milieu du versant.

Puisque seule la simulation 3 produit des exfiltrations, nous nous focalisons sur celle-ci pour la
suite. Pour cette simulation, la saturation apparait du 12 aolit au 29 octobre. Durant cette période,
la subsurface du bas de versant est saturée. Le milieu de versant est saturé 5 jours entre le 12
et le 24 septembre. Le 22 septembre, jour ou la saturation de subsurface est maximale, le potentiel
matriciel est positif en bas de versant, a deux emplacements en milieu de versant associés a des pentes
localement nulles (260 et 300 m de la riviere) et deux autres emplacements plus hauts dans le versant
(figure 5.5). La figure 5.6 représente la teneur en eau du versant au JJ 265 (22 septembre). La couche
profonde ayant une teneur en eau & saturation de 0,25 m3.m3, la surface blanche en bas du modele
représente la saturation (la nappe profonde). Concernant la subsurface, la teneur en eau a saturation
étant plus forte (0,35 m3®.m3), la couleur blanche ne représente plus la saturation. Les teneurs en
eau & 80 % de la saturation (bleu clair) et 90 % (bleu foncé) montrent que pour le 22 septembre, la

subsurface est quasiment saturée sur tout le versant.

554 m
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Potentiel matriciel [m]

0

FIGURE 5.5 — Potentiel matriciel simulé (simulation 3) pour le JJ 265 (22 septembre 2006). Les zones pour
lesquelles le potentiel matriciel est positif (saturation) sont représentées en bleu foncé. Etirement
vertical : 10.
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FIGURE 5.6 — Teneur en eau simulée (simulation 3) pour le JJ 265 (22 septembre 2006). La subsurface présente
des saturations supérieures & 80 % (0,28 m3.m3) et 90 % (0,315 m3.m3) de la teneur en eau a
saturation (0,35 m3.m-3). Etirement vertical : 10.

La figure 5.7 montre la chronique d’exfiltration simulée (considérée comme une chronique de débits
simulés) par le modele (simulation 3) et la chronique de débits observés a ’exutoire de 1’Ara. Nous
avons fait un zoom sur les valeurs faibles afin d’analyser la dynamique de production des débits. Des
débits sont simulés a partir du 12 aofit jusqu’au 2 novembre. Les débits observés du 18 juin au 12 aotit
ne sont donc pas simulés par le modele. Du 12 aott au 1°F septembre, les débits simulés sont inférieurs
aux débits observés bien que la dynamique soit reproduite. Du 1¢* septembre au 2 novembre, les débits
et leur dynamique sont correctement simulés par le modele. Les pics de débits sont systématiquement

sous-estimés.
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FIGURE 5.7 — Précipitations mesurées et débits simulés (simulation 3) et observés pour Pannée 2006.

La figure 5.8 représente les précipitations mesurées, les teneurs en eau simulées et mesurées a

0,2 m, a 1 m et la profondeur de nappe pérenne en bas et milieu de versant pour l'année 2006
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(simulation 3). L’hydrodynamique simulée du versant est globalement de moins bonne qualité que
celle de la simulation de référence (figure 5 du chapitre 4). La teneur en eau simulée & 0,2 m est
plus forte en saison humide. Les teneurs en eau a 1 m de profondeur sont sous-estimées toute I’année
et les fluctuations rapides de leur dynamique sont absentes. Les fluctuations annuelles de la nappe
profonde sont faibles voire inexistantes. En milieu de versant (figure 5.8d’), ’amplitude annuelle de

la nappe n’est pas correctement simulée.
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FIGURE 5.8 — Variable de forgages (précipitations) et variables d’état du modele pour la simulation 3. Sur la
gauche, les variables en bas de versant ; sur la droite, les variables au milieu de versant. (a,a’)
précipitations mesurées (identiques); (b,b’) teneurs en eau mesurées et simulées a 0,2 m de
profondeur; (c,c’) teneurs en eau mesurées et simulées & 1 m de profondeur; (d,d’) profondeurs
mesurées et simulées de la nappe profonde.

L’évapotranspiration simulée en 2006 pour la simulation 3 (figure 5.9) possede des caractéristiques
similaires a celle simulée pour la simulation de référence du chapitre précédent (figure 6) mais le mo-

dele ne simule pas correctement la décroissance de ’'évapotranspiration en fin de saison des pluies :
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I’évapotranspiration simulée reste proche de ’évapotranspiration de référence durant le mois de no-

vembre 2006 alors que les mesures montrent une décroissance de 1’évapotranspiration réelle durant ce

méme mois. La période pour laquelle I’évapotranspiration simulée est proche de I’évapotranspiration

de référence s’étend du milieu du mois de juin au milieu du mois de novembre.
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FIGURE 5.9 — Evapotranspirations mesurée et simulée (simulation 3) en 2006. L’évapotranspiration réelle est

mesurée par LAS (ETR-LAS) et EC (ETR-EC).

Nous avons simulé 'année 2007 avec la configuration de la simulation 3 afin d’évaluer la robustesse

des exfiltrations simulées pour 'année 2006 sur une année plus pluvieuse. La figure 5.10 représente

les débits simulés et observés pour 'année 2007. Les débits sont correctement simulés a partir du

mois d’aotit 2007. Les événements d’écoulements en riviere isolés d’avril et de juillet 2007 ne sont pas

simulés par le modele. Malgré des débits significativement différents pour les deux années simulées,

le modele reproduit correctement les débits observés.
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FIGURE 5.10 — Précipitations mesurées et débits simulés (simulation 3) et observés pour I’année 2007.
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5.4. Discussion

5.4.1. Processus de subsurface et genese des écoulements en riviere

Pour la simulation 3, la nappe profonde est déconnectée de la riviere (voir la figure 5.5 pour le
22 septembre 2006 et la figure 5.8d pour la profondeur de nappe sur I’ensemble de I’année 2006).
Les modifications réalisées dans 'expérience virtuelle (anisotropie de la conductivité hydraulique
et rupture de conductivité hydraulique) sont uniquement localisées en surface et subsurface. Ces
modifications permettent de produire des exfiltrations issues de processus de subsurface. La chronique
de débit simulée en 2006 pour la simulation 3 possede de nombreuses caractéristiques des débits
observés. Cela permet de confirmer la capacité du modele Hydrus a simuler la genese des écoulements
en riviere d’origine subsurfacique. La contribution majeure des eaux de subsurface dans la genese
des écoulements en riviere de cette région a été mis en évidence par différentes études [GIERTZ et
DIEKKRUGER, 2003 ; GIERTZ et al., 2006 ; KAMAGATE et al., 2007 ; SEGUIS et al., 2011b]. La présente

étude simule ce mécanisme par une modélisation numérique de 'hydrodynamique de versant.

La nappe de subsurface de bas de versant est observée sans interruption du 3 septembre au
5 décembre 2006 (figure 5.3). Cette nappe est sans doute présente avant le 3 septembre mais nous
n’avons pas d’observations disponibles entre le 7 juillet et 3 septembre 2006. Cette nappe observée
de fagon continue est donc en cohérence avec la saturation de subsurface simulée sans interruption a
proximité du cours d’eau du 12 aout au 29 octobre 2006 (illustration au 22 septembre sur la figure 5.5).
Néanmoins, ’extension verticale de la nappe de subsurface simulée en bas de versant n’atteint pas

celle de la nappe observée qui est au minimum de 2 m (figure 5.3).

La saturation de subsurface simulée est principalement localisée a proximité du cours d’eau. Elle
n’apparalt que cing jours aux autres positions sur le versant et n’est jamais continue sur tout le
versant. Si on compare maintenant ces simulations aux mesures, la nappe de subsurface en milieu
de versant est observée 51 jours consécutifs; en haut de versant, elle est observée 77 jours répartis
sur trois périodes. Malgré quelques saturations ponctuelles, le modele ne reproduit pas ces nappes
de subsurface observées en milieu et haut de versant. Les débits simulés ne sont donc pas produits
par une nappe de subsurface continue sur tout le versant (au sens d’un potentiel matriciel positif).
De plus, aucune des simulations de I'expérience virtuelle ne produit les pics de teneur en eau a 1 m
de profondeur (figure 5.8¢’ pour la simulation 3). Contrairement & I’hypotheése émise au début de
ce chapitre, il est donc possible de simuler des exfiltrations en bas de versant méme en ’absence de
pics de teneur en eau et en ’absence de nappes de subsurface en milieu de versant. La simulation
montre qu’un flux hydrique non saturé en subsurface peut alimenter une zone de bas de versant,
saturée en subsurface, d’extension réduite, permettant ainsi des exfiltrations d’eau du versant. Il
est remarquable de constater que ces simulations produisent des volumes d’eau comparables & ceux
mesurés a I’exutoire en volume et en dynamique. Une analyse plus détaillée des chroniques de débits

simulées et mesurées est faite dans la section suivante.

La simulation 2 ne produit pas de débit alors que des saturations sont simulées en subsurface.
Cela signifie que la présence de saturations en subsurface (au sens d’un potentiel matriciel positif)
n’implique pas nécessairement la production de débit. La production de débits et la présence de nappes
de versant (au sens d’une saturation en subsurface) sont par conséquent des éléments disjoints dans

le modeéele.

102



Chapitre 5. Modélisation des processus de subsurface et genése des écoulements en riviere

5.4.2. Bas-fond, versant et genése des écoulements en riviere

Le role des bas-fonds dans la genese des écoulements en riviere a été montré dans la région [GIERTZ
et DIEKKRUGER, 2003 ; SEGUIS et al., 2011a] et pour d’autres systémes hydrologiques en Afrique [VON
DER HEYDEN, 2004]. Les bas-fonds sont des zones relativement plates situées en téte de réseau hydro-
graphique, sans chenal marqué, principalement couvertes d’herbes et gorgées d’eau durant la saison
humide. Le remplissage progressif des bas-fonds en début de saison des pluies pourrait expliquer le
délai observé entre le début de la saison des pluies et celui de la saison des écoulements. Lorsque les
bas-fonds sont saturés, la saison des écoulements débute avec des écoulements produits par ruisselle-

ment sur surface saturée.

Nous avons déduit dans la section précédente que les débits simulés n’étaient pas obligatoirement
liés a des saturations de subsurface continues sur le versant et que la période de production de débits
correspondait & la période de saturation de subsurface en bas de versant. Nous faisons ici '’hypothése
que seul le bas de versant est nécessaire a la genese des écoulements en riviere. Dans une simula-
tion supplémentaire (non présentée ici), nous avons appliqué les caractéristiques de la simulation 3
uniquement sur 60 m en bas de versant. Cette simulation montre une diminution significative du
volume exfiltré en bas de versant. Nous en déduisons que pour produire les débits avec des versants
uniquement, les propriétés d’anisotropie et de rupture du K doivent étre appliquées sur tout le ver-
sant et que ce sont des flux non saturés sur tout le versant qui alimentent au moins une partie des
exfiltrations. Les débits simulés sont donc produits par des écoulements non saturés de subsurface
tout au long du versant qui s’exfiltrent dans le cours d’eau wvia une zone saturée de subsurface a

proximité du cours d’eau.

Deux caractéristiques de la chronique de débits observés ne sont pas simulées par le modele.
Premierement, le modele ne simule pas les débits observés dans la premiere partie de la saison des
écoulements (du 18 juin au 12 aolt 2006). Bien que les mesures présentent des lacunes, les débits
observés durant cette période sont intenses, brefs et synchrones avec des événements pluvieux. Nous
avons vu que les saturations apparaissent préférentiellement dans les zones a faibles pentes (figure 5.5).
Les bas-fonds du bassin de I’Ara, plus plats que le bas de versant étudié, pourraient s’étre saturés
plus rapidement que le bas du versant étudié et avoir produit des écoulements en riviere plus tot dans
la saison des pluies. Deuxiemement, les pics de débits simulés sont systématiquement sous-estimés.
Cette sous-estimation pourrait aussi étre due a des contributions rapides et intenses des bas-fonds
par ruissellement sur surface saturée. Ainsi, la chronique des débits observés pourrait étre expliquée

par la contribution des versants et des bas-fonds.

Sous les hypotheses de la présente étude (simulation 3), les versants prédominent dans la genese
des écoulements en riviere (figures 5.7 et 5.10), ce qui est en désaccord avec les avancées récentes
(sous-section 1.3.1.3) montrant par géochimie la prédominance des bas-fonds dans les écoulements en
riviere. Ce paradoxe apparent peut étre expliqué par le fait que nous avons imposé dans la simulation 3
de 'expérience virtuelle, une conductivité hydraulique de subsurface (5,2 10-® m.s!) proche de celle
d’argiles. La présence d’argile en subsurface a été identifiée sur les versants sous forme de lentilles
argileuses et se trouve étre une caractéristique de la composition des bas-fonds (figure 1.10). Le
versant modélisé de la simulation 3 pourrait donc étre un objet hydrologique hybride qui possede
des caractéristiques topographiques du versant et des propriétés hydrodynamiques proches de celles
de bas-fonds, ce qui expliquerait le fait que ce modele de versant puisse produire la majeure partie

des écoulements en riviere mesurés a ’exutoire du bassin de I’Ara. Néanmoins, nous avons vu que
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la présence d’une couche peu perméable uniquement en bas de versant (60 m) ne permettait pas
de reproduire quantitativement les écoulements en riviere. Ceci indique que la présence d’argile en
subsurface au sein du versant est un élément nécessaire a la production d’écoulements en riviere ou

du moins a l'alimentation en eaux de subsurface des bas-fonds.

Finalement, de nombreux versants de I’Ara ne sont pas directement reliés au réseau hydrographique
mais sont connectés a ce dernier par un bas-fond. Les processus de subsurface déduits de cette étude
peuvent étre en partie extrapolés a un systéme constitué d’un versant en amont et d’un bas-fond en
aval afin de comprendre le fonctionnement hydrologique des bas-fonds, en particulier leur recharge.
Cette extrapolation est a réaliser avec précaution car les végétations de bas de versant (ripisylve) et
de bas-fond (especes herbacées) sont différentes et nous avons vu dans le chapitre précédent, le role

majeur de la ripisylve dans 'hydrodynamique de versant.

5.4.3. Nappes de versant et pics de teneurs en eau non simulés

Nous avons vu au début de ce chapitre que les pics de teneur en eau et les nappes de subsur-
face observés étaient synchrones et sans doute corrélés. Nous considérons ici que la méme cause
explique I'absence de pic de teneur en eau et ’absence de nappe de subsurface dans les simulations
de l'expérience virtuelle et nous analysons ’absence de pic de teneur en eau. L’introduction de la
couche 1 bis en subsurface ayant une conductivité hydraulique & saturation faible dans la simulation 3
(5,2.10® m.s!) a pour effet de diminuer la teneur en eau simulée & 1 m de profondeur et réduire I'in-
tensité de ses fluctuations simulées. Effectivement, les brusques variations de teneurs en eau d’environ
0,10 m®.m™ sont rendues possibles par des transferts d’eau rapides. Or une conductivité hydraulique
faible a tendance a produire ’effet inverse. Positionner la couche de subsurface a une profondeur su-
périeure a 1 m aurait peut-étre été plus judicieux. Cela aurait permis de maintenir une conductivité
hydraulique forte a 1 m tout en produisant une saturation a cette profondeur grace a une couche de
sol sous-jacente de conductivité hydraulique faible. Pour avoir un apergu de la dynamique de cette
configuration, nous pouvons analyser la teneur en eau a 0,2 m de profondeur pour la simulation 3
car cette couche de sol possede une conductivité hydraulique forte (couche 1) et une couche sous-
jacente a conductivité hydraulique faible (couche 1 bis). Nous comparons la teneur en eau a 0,2 m
de profondeur en milieu de versant pour la simulation de référence (figure 5 du chapitre 4) et pour la
simulation 3 (figure 5.8b’). Les modifications apportées a la simulation 3 par rapport & la simulation
de référence ont pour effet d’augmenter I’ensemble des teneurs en eau (environ 0,05 m3.m3) entre le
début du mois d’aotit et la fin du mois d’octobre. Si I'on extrapole ce résultat a 1 m de profondeur,
la teneur en eau simulée serait globalement plus forte que pour la simulation de référence en saison
humide sans pour autant produire des pics de teneur en eau. Notre modele de sol ne semble donc pas

pouvoir simuler ces pics de teneur en eau. Une hypothese est proposée en perspective.

5.4.4. Processus de subsurface et dynamique profonde

Les conductivités hydrauliques de surface et subsurface imposées dans la simulation 3 atténuent
les fluctuations temporelles de la teneur en eau simulées a 1 m de profondeur et réduisent fortement
I’amplitude du battement annuel de la nappe profonde. La simulation de référence et la simulation 3
ont des qualités différentes. La simulation de référence permet de simuler la dynamique profonde
(dynamique de teneur en eau a 1 m de profondeur, battement de la nappe profonde) mais ne produit

pas de débits, alors que la simulation 3 produit une chronique de débits correcte en dégradant la
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dynamique profonde. Le role hydrodynamique de la couche de subsurface est différent dans les deux
simulations et semble paradoxal. D’une part, la couche de sol en subsurface doit étre suffisamment
imperméable sur tout le versant pour produire des teneurs en eau proches de la saturation en subsur-
face qui sont a l'origine des écoulements en riviere, d’autre part cette méme couche de subsurface doit
étre suffisamment perméable pour permettre une dynamique profonde du versant. Deux hypotheses

qui pourraient lever cette difficulté sont proposées en perspective.

5.4.5. Evapotranspiration et processus de subsurface

Les écarts de transpiration annuelle entre les simulations de I’expérience virtuelle sont principale-
ment dépendants de la présence ou de ’absence de rupture de conductivité hydraulique en subsurface
(tableau 5.2). Or, les fortes teneurs en eau en subsurface n’apparaissent que pour les simulations pré-
sentant une rupture de conductivité hydraulique en subsurface (simulations 2 et 3). Les transpirations
annuelles plus faibles pour les simulations 2 et 3 comparées aux deux autres simulations, peuvent
étre expliquées par une réduction du transfert hydrique vers des couches profondes qui réduit par
conséquent la transpiration profonde de la ripisylve. Ainsi, il ne semble pas pertinent d’interpréter
la production de débit de la simulation 3 par le passage de la simulation 1 a la simulation 3 mais
par le passage de la simulation 2 & la simulation 3. Ainsi la production de débit est une ponction
sur le stock d’eau du versant, la transpiration annuelle et 1’évaporation annuelle étant invariantes
dans ces deux simulations. Dans cette analyse, le processus d’évapotranspiration est indépendant de
la production de débit. Cette indépendance est confortée par le fait que les débits de la simulation 3
n’apparaissent que lorsque ’évapotranspiration simulée est proche de 1’évapotranspiration de réfé-
rence (figure 5.9). Durant cette période, la demande évaporatoire de ’atmospheére est satisfaite et
I’'eau de subsurface non prélevée par évapotranspiration peut s’écouler latéralement pour produire
des exfiltrations en bas de versant. De plus, I’évaporation est un processus de surface ; la transpiration
est principalement assurée en saison des pluies par les racines situées en subsurface et 'exfiltration est
produite par processus de subsurface. Evaporation, transpiration et genese des écoulements en riviere
sont des processus en grande partie collocalisés. Ainsi I’évapotranspiration semble prioritaire face aux
processus de genese des écoulements en riviere. L’exfiltration apparait comme un terme résiduel de
I’évapotranspiration qui dépend d’une part des propriétés du sol en surface et subsurface et d’autre
part des conditions d’évapotranspiration. Au Nord Bénin sur la période 1970-1990, le déficit pluvio-
métrique de 15 & 20 % est associé & un déficit d’écoulement de I'ordre de 40 % [LEBEL et VISCHEL,
2005]. Le caractére prioritaire du processus d’évapotranspiration face a la genese des écoulements

pourrait expliquer cette non-linéarité de la relation pluie-débit.

5.5. Perspectives

La modélisation mise en place dans cette étude ne permet pas, d’'une part de simuler les pics de
teneur en eau & 1 m de profondeur en milieu de versant et les nappes de versant observées et, d’autre
part de simuler simultanément la geneése des écoulements en riviere et la dynamique profonde du
versant. Nous proposons deux axes de réflexion pour lever ces difficultés :

« 'hypothese d’un sol hétérogene en subsurface

« la modélisation tridimensionnelle de I'’hydrodynamique du versant
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5.5.1. Hypothése d’un sol hétérogene en subsurface

Le sol de subsurface peut étre considéré non pas comme une seule matrice poreuse homogene mais
comme un systeme hétérogeéne composé d’une matrice poreuse et d’une macroporosité . Dans ce cas,
la matrice poreuse génere les transferts hydriques a faible teneur en eau et donc avec une dynamique
lente (variation saisonniére de la teneur en eau des sols de subsurface) alors que la macroporosité
permet les transferts hydriques a forte teneur en eau et donc avec une dynamique rapide (pics de
teneurs en eau, apparition temporaire de nappes de subsurface, transferts latéraux de subsurface,

transferts verticaux de recharge de la nappe profonde).

L’anisotropie de la conductivité hydraulique peut étre interprétée comme un modele de physique
du sol simple qui différencie les transferts verticaux lents (par la matrice poreuse) des transferts
latéraux rapides (par la macroporosité principalement orientée horizontalement). L’expérience vir-
tuelle présentée précédemment peut donc étre considérée comme une représentation schématique de

la macroporosité du sol du versant.

Un sol hétérogene pourrait expliquer les pics de teneurs en eau observés en milieu et haut de
versant & 1 m de profondeur (figures 5.1 et 5.2). La porosité de la matrice poreuse serait environ
égale a 0,20 m3.m™3 et celle de la macroporosité environ 0,15 m3.m3. Durant la saison seche, 1’eau
du sol serait contenue uniquement dans la matrice poreuse et sa teneur en eau serait relativement
stable autour de 0,15 m?®.m3. Durant cette saison, la macroporosité ne serait pas activée (teneur en
eau nulle). La matrice poreuse se saturerait durant la saison des pluies pour atteindre une teneur en
eau de 0,20 m3.m3. La matrice poreuse étant saturée, la macroporosité pourrait étre activée. Celle-
ci serait activée ponctuellement (pics de teneur en eau) et sa dynamique serait rapide (saturation,
vidange). Une fois vidangé, le sol retrouverait une teneur en eau égale a la teneur en eau & saturation
de la matrice poreuse. En fin de saison des pluies, la matrice poreuse s’assecherait ce qui diminuerait

progressivement sa teneur en eau.

De méme, la nappe profonde serait rechargée lorsque la macroporosité est activée. Si I’on considere
comme précédemment que la matrice poreuse est saturée a 0,20 m3.m3, la recharge en milieu de
versant pour ’année 2006 serait possible du 30 juillet au 27 octobre (figures 5.2 ou 5.8¢’). Or le niveau
de la nappe augmente du 27 juillet au 27 septembre puis stagne jusqu’au 20 octobre (figure 5.8d’).
Bien que la recharge de la nappe et 'augmentation du niveau piézométrique ne soient pas directement
liées, la relative concordance de ces périodes crédite cette hypothese. Ce mécanisme de recharge de la
nappe profonde par écoulement préférentiel dans I’horizon de subsurface est en accord avec le schéma
conceptuel proposé par BORMANN et al. [2005]. Ces auteurs indiquent de plus que cette recharge

n’est effective que lorsque la teneur en eau de subsurface est forte.

Un sol hétérogene est cohérent avec le caractere bimodal de la distribution granulométrique des
sols tropicaux [DE CONDAPPA et al., 2008] et des courbes de rétention de subsurface issues de mesures

effectuées par porométrie au mercure (figure 3.4(b)).

Nous avons tenté de mettre en évidence la présence ou ’absence de macroporosité avec des mesures
de terrain 2. Pour cela, nous avons suivi trois méthodes. La premiere consiste & analyser les ruptures
de pente des courbes log(K) = f(h) issues des mesures par infiltrométrie a disque. La deuxieme

méthode consiste a comparer la conductivité hydraulique & saturation obtenue par extrapolation des

1. Par la suite, un sol hétérogene désigne un sol composé d’une matrice poreuse et d’une macroporosité.
2. Pour plus de détails, voir le rapport d’analyse de mesures de terrain de RICHARD [2012]
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courbes log(K) = f(h) mesurées par infiltrométrie a disque et la conductivité hydraulique a saturation
mesurée par infiltrometre de laboratoire. La troisieme méthode consiste a mettre en évidence la
macroporosité par la différence des temps caractéristiques de ’humectation du sol par capillarité
et ’humectation du sol par advection dans les macropores. Sur certains sites de mesures situés
sur ’Ouémé supérieur, la présence d’'une macroporosité est indéniable (figure 5.11). Néanmoins, la
mise en évidence du role hydraulique de cette macroporosité n’est pas simple. L’analyse des mesures
infiltrométriques et perméamétriques a mis en évidence la présence d’une macroporosité. L’expérience
qualitative n’a pas permis de mettre en évidence le role hydraulique d’une possible macroporosité.
Ces résultats ne sont pas contradictoires car I’état hydrique initial des sols est différent dans les deux
cas. Dans le cas des mesures infiltrométriques et perméamétriques, le sol est proche de la saturation
alors qu’il est sec dans le cas de I'expérience qualitative. L’analyse actuelle des mesures de terrain ne

permet pas de conclure sur le role de la macroporosité dans le comportement hydraulique des sols.

FIGURE 5.11 — Photographie de macropores observés sur le billon d’un champ d’arachides récoltés proche de
N’Dali, Ouémé supérieur (photographie A. Richard, 23 novembre 2011). Les macropores sont
probablement le résultat de I'activité faunique.

Ainsi, 'introduction d’une anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation ne permet pas
de répondre a toutes les questions laissées ouvertes par le chapitre 4. Cette introduction semble
étre qu’'une premiere étape de la modélisation des processus de genese des écoulements en riviere,
I'introduction d’une macroporosité semble étre une piste de modélisation sérieuse pour poursuivre les

travaux sur cette question.

Il existe principalement deux modeles de physique du sol qui permettent de simuler le fonction-
nement hydrodynamique d’un sol hétérogene : le modele a double porosité et le modele a double
perméabilité [SIMUNEK et al., 2003]. Dans notre cas, le modeéle & double perméabilité semble le plus
adapté car il permet un transfert hydrique dans la matrice poreuse contrairement au modele & double

porosité. Ce travail pourrait faire 'objet d’une étude future.

107



Chapitre 5. Modélisation des processus de subsurface et genése des écoulements en riviere

5.5.2. Modélisation tridimensionnelle de I’hydrodynamique de versant

Les propriétés hydrodynamiques des couches de sol du versant peuvent étre considérées variable
spatialement. Des prospections géophysiques de subsurface [KAMAGATE et al., 2007] ont permis de
mettre en évidence la variabilité spatiale du sous-sol du bassin de I’Ara et en particulier la présence de
lentilles argileuses imperméables en subsurface. Des mesures par Résonance Magnétique des Protons
(RMP) menées sur le bassin de I’Ara montrent la variabilité spatiale de la porosité efficace et de
la teneur en eau, variabilité qui dépend des formations géologiques [DESCLOITRES et al., 2011]. Les
travaux de terrain de ROBERT [2012] sur le bassin versant de 1’Ara montrent, pour les couches de
surface, une forte variabilité locale de la porosité et une dépendance de la conductivité hydraulique
au travail du sol. Sur le bassin versant d’Aguima, GIERTZ et al. [2005] ont également montré que les

conductivités hydrauliques a saturation sont dépendantes de 'occupation du sol.

Dans le cas d’un sol aux propriétés hydrodynamiques variables spatialement, certaines zones du
versant pourraient permettre la genese des écoulements en riviere et/ou la production de nappe de
versant (des zones de lentilles argileuses par exemple) alors que d’autres pourraient permettre la
recharge de la nappe profonde. Pour représenter cette variabilité spatiale, un modele tridimensionnel

est nécessaire.

D’une part, le role des bas-fonds dans I'hydrologique de I’'Ouémé supérieur est connu [SEGUIS et al.,
2011b], d’autre part, notre étude montre que la modélisation de versant ne permet pas d’expliquer
I’ensemble de la chronique d’écoulement en riviere observée a ’exutoire de I’Ara. Pour progresser
dans la compréhension des processus hydrologiques en jeu dans cette région, la modélisation des bas-
fonds est incontournable. Une approche tridimensionnelle avec une description précise des sols est
nécessaire a une telle modélisation. La figure 5.12 montre la proximité d’un bas-fond dans la direction

perpendiculaire au versant étudié.

En résumé, une modélisation tridimensionnelle du versant pourrait résoudre des questions laissées
ouvertes par la modélisation bidimensionnelle et permettrait d’améliorer notre compréhension de
I’hydrologie de la région en incluant des bas-fonds dans la mesure ou ses propriétés hydrodynamiques
tridimensionnelles sont connues. Le passage d’'une modélisation bidimensionnelle & tridimensionnelle
engendre un déplacement sur la surface proposée par GRAYSON et BLOSCHL [2001]. Cette surface
exprime la relation entre complexité du modele, données disponibles et performances du modele.
Pour aborder cette modélisation, il semble important de garder a 'esprit deux questions soulevées
par TROMP-VAN MEERVELD et WEILER [2008] & propos de la parcimonie de 1’approche :

« Quelle complexité est nécessaire pour expliquer a la fois les flux sortants et la dynamique interne 7

« Parmi les processus identifiés, quels sont ceux qui sont suffisamment pertinents pour étre implé-

mentés dans les modeles de versant ou de bassin versant ?
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Chapitre 5. Modélisation des processus de subsurface et genése des écoulements en riviere

Légende
Plan vertical de modélisation

Zone de Bas-fond

Drain principal
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Limite de bassin versant
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FIGURE 5.12 — Photographie aérienne de la zone d’étude (image Google Earth, 4 février 2010). Les drains
principal et secondaires ainsi que la limite du bassin versant de 1’Ara sont en trait noir. Le
plan vertical de simulation est matérialisé par le tireté noir. La surface bleue représente la
zone approximative du bas-fond identifié a proximité de la zone d’étude. Systéme géodésique
et projection : WGS 84 - UTM31N, unité : m.
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Syntheése partielle

Synthése partielle

La partie II visait & répondre au premier objectif spécifique de ce travail, a savoir améliorer
notre représentation du fonctionnement hydrologique de I’Ouémé supérieur en intégrant dans une
approche unique les transferts hydriques verticaux (sol-atmosphere) et latéraux (versant-réseau hy-
drographique). Cette partie a permis de quantifier, par une approche de modélisation & 1’échelle du

versant, différents processus hydrologiques précédemment identifiés dans la zone d’étude.

Le chapitre 4 a permis de montrer que la végétation de bas de versant joue un réle majeur dans
I’hydrodynamique de versant. La ripisylve présente en bas de versant et la nappe profonde forment un
systeme transpiratoire. L’eau de la nappe profonde qui s’écoule quasiment selon la topographie de la
surface du sol est transpirée tout au long de 'année par la ripisylve. Cette derniere assure la majorité
de la transpiration du versant en saison seche, ce qui est en accord avec les conclusions d’auteurs
travaillant sur différentes mesures d’évapotranspiration [GUYOT et al., 2009 ; MAMADOU et al., 2014].
De plus, cette transpiration de bas de versant permet de vidanger la nappe profonde d’altérites et
de déconnecter celle-ci de la riviere, ce qui est conforme aux hypotheses émises par différents auteurs
[KAMAGATE, 2006 ; KAMAGATE et al., 2007 ; SEGUIS et al., 2011b]. La déconnexion entre la nappe
d’altérites et le réseau hydrographique, observée sur ce bassin, est bien simulée par le modele. Ces
deux processus sont en accord avec les mesures des différents variables (évapotranspiration, niveau

piézométrique de la nappe profonde) mais n’explique pas la genese des écoulements en riviere.

Le chapitre 5 a permis d’avancer sur la compréhension des processus de subsurface et leurs liens
avec la genese des écoulements en riviere. Nous avons simulé I'origine superficielle (surface et sub-
surface) des écoulements en riviere, avec des écoulements uniquement subsurfaciques dans notre cas.
La genese des débits en riviere est expliquée par des écoulements de subsurface sur ’ensemble du
versant. La figure 5.13 actualise le schéma conceptuel de ’hydrodynamique de versant exposé a la
fin du chapitre 4 en ajoutant les apports du chapitre 5. La bonne simulation des chroniques d’éva-
potranspiration et de débits (et dans une moindre mesure celle du niveau piézométrique de la nappe
d’altérites) conforte 'idée d’une contribution négligeable (voire nulle) de la nappe d’altérites dans les
écoulements en riviere. Nous avons montré que le versant est un objet hydrologique incontournable
pour expliquer les écoulements en riviere a ’exutoire du bassin de I’Ara. Le recours aux bas-fonds
reste nécessaire pour expliquer ces écoulements en riviere. Méme si les bas-fonds sont les principaux
contributeurs aux écoulements de la zone d’étude [SEGUIS et al., 2011b], ce chapitre a permis d’avan-
cer dans la compréhension des processus hydrodynamiques de subsurface & 1’échelle du versant qui
produisent des écoulements en riviere ou qui permettent ’alimentation de ces bas-fonds. Finalement,
nous avons suggéré le caractere prioritaire de I’évapotranspiration sur la genese des écoulements en
riviere. Ce constat permet d’expliquer deux caractéristiques importantes du fonctionnement hydro-
logique a méso-échelle. D’une part, ce constat permet d’expliquer le délai observé entre le début de
la saison des pluies et le début de la saison des écoulements, période pendant laquelle ’évapotrans-
piration suffit a vidanger ’eau du sol. D’autre part, il permet d’expliquer en partie la non-linéarité
de la relation pluie-débit de la zone d’étude et en particulier la forte sensibilité des volumes écoulés

aux volumes précipités.
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FIGURE 5.13 — Schéma conceptuel de 'hydrodynamique de versant pour les deux saisons contrastées : (a)
saison seche, (b) saison humide.
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PARTIE [l

Modélisation du bilan hydrologique

a méso-échelle
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CHAPITRE

nTopAMMA, outil d'analyse

du bilan hydrologique a méso-échelle

Nous débutons cette partie III avec la présentation du modele nTopAMMA qui nous ramene & la
méso-échelle. Le modele nTopAMMA a été choisi car il est adapté a notre approche ascendante et
a l'identification d’axes d’amélioration visant & intégrer dans une représentation unique ’ensemble
des termes du bilan hydrologique. De plus, il est possible d’intégrer ’hétérogénéité spatiale de la
conductivité hydraulique & saturation dans le modele afin d’analyser 'impact de cette hétérogénéité
sur la simulation du bilan hydrologique. Dans ce chapitre, nous détaillons la théorie et le formalisme
du modele nTopAMMA. Nous présentons ensuite les résultats d’une simulation de référence de ce
modele afin de préciser I'objet des chapitres suivants dans lesquels nous traiterons les deuxieme et

troisieme objectifs spécifiques de ce travail.
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Chapitre 6. nTopAMMA, outil d'analyse du bilan hydrologique a méso-échelle

6.1. Théorie et formalisme du modéle nTopAMMA

6.1.1. Concept de modélisation

Le modele TopMODEL [BEVEN et KIRBY, 1979] a été initialement congu dans le but de synthé-
tiser de maniere simple les connaissances existantes a 1’époque sur les mécanismes d’apparition de
zones contributives aux écoulements rapides [CAPPUS, 1960 ; HEWLETT et HIBBERT, 1967 ; DUNNE
et BLACK, 1970]. TopMODEL est basé sur le concept de similarité hydrologique : tous les points
d’un bassin versant qui possedent le méme indice de similarité hydrologique sont dans le méme état
hydrique a un instant donné et suivent la méme dynamique hydrologique au cours du temps. La dé-
finition de I'indice de similarité hydrologique est basée sur la topographie qui est supposée controler
au premier ordre 'organisation spatiale de I’humidité des sols et donc les écoulements latéraux de
subsurface. Ceci explique le nom du modele (TopMODEL : Topography based MODEL). Les écou-
lements latéraux de subsurface, centraux dans ce modele, induisent 'apparition de zones saturées
dans le bassin versant (processus dunnien). Ces zones permettent la production de ruissellement sur
surfaces saturées ou surfaces contributives, leur extension est variable temporellement. TopMODEL
simule d’autres processus hydrologiques tels que l'interception, le ruissellement par dépassement de la
capacité d’infiltration (processus hortonien), I'infiltration, 1’évapotranspiration et Uexfiltration de la
nappe de versant dans le réseau hydrographique. De par le type de processus qu’il prend en compte,

ce modele est adapté a la simulation de nappes de versant, peu profondes.

Le modele TopAMMA [LE LAY, 2006 ; LE LAY et al., 2008] est une adaptation de TopMODEL aux
bassins de ’'Ouémé supérieur a climat soudanien. D’autres auteurs ont appliqué le modele TopMODEL
a des bassins situés en milieu tropical [QUINN et al., 1991 ; MOLICOVA et al., 1997 ; CAMPLING et al.,
2002]. TopAMMA a été développé dans le volet hydrologique du programme de recherche AMMA,
ce qui explique son nom. Cette adaptation du modele TopMODEL comprend trois éléments :

« la modification du formalisme de ’évapotranspiration et de l'interception,

« l'introduction d’'un déficit seuil au-dessus duquel 'eau ne participe plus aux écoulements de

subsurface,

« l'introduction d’une percolation profonde associée.

Les forcages atmosphériques du modele TopAMMA sont considérés comme uniformes sur l’en-
semble du bassin versant. Dans le but d’appliquer des forcages non uniformes, le modele nTopAMMA
a été développé. Dans ce modele, le bassin versant d’étude est découpé en n mailles hydrologiques (ce
qui explique son nom), qui sont des sous bassins versant de taille semblable. Les forcages atmosphé-
riques sont uniformes par maille hydrologique mais différents d’une maille hydrologique & ’autre. 11
s’agit de forgages atmosphériques semi-distribués. Cette semi-distribution des forgages est basée sur
les travaux de LE LAY et SAULNIER [2007] qui ont travaillé sur des bassins cévenols avec le modele
TopSIMPL appliqué sur n mailles hydrologiques. Le modele nTopAMMA utilise 3 échelles spatiales.
Le point ou I’échelle locale est la plus petite unité spatiale du modele. Dans la pratique, cette unité
correspond au pixel des cartes utilisées pour la description topographique. Une maille hydrologique
est un bassin versant et est constituée d’un ensemble de points. Une relation d’échelle basée sur les
indices de similarité hydrologique est proposée entre le point et la maille hydrologique. Finalement

le bassin versant est découpé en n mailles hydrologiques. Les variables simulées a ’échelle du bassin
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versant sont les contributions des n mailles hydrologiques le constituant. Le bassin versant est I’'objet

d’intérét.

6.1.2. Hypotheses
La plupart des hypotheses de nTopAMMA sont issues de celles de TopMODEL. Elles sont suc-

cinctement reprises ci-dessous.

6.1.2.1. Equilibre local

Hypotheése 1 : La dynamique du systeme est approchée par une succession d’états stationnaires.
A chaque pas de temps ¢, on suppose la nappe en équilibre au niveau du versant, de sorte qu’au

niveau d’un point ¢, le flux entrant ge,: est égal au flux sortant gso, :

Qem&,i(t) = QSor,i(t) (61)
Le flux entrant s’exprime par :
Gent,i(t) = a;.Ri(t) (6.2)

avec a; ’aire drainée par le point ¢ et R; la recharge de versant au niveau du point ¢, c’est-a-dire la

lame d’eau moyenne qui alimente la nappe a ’amont de ce point.

La loi de Darcy permet d’écrire le flux sortant :
Gsori(t) = Ti(t).grad(H; (1)) (6.3)

avec grad(H;(t)) le gradient de la charge hydraulique locale et T;(t) la transmissivité latérale du
point %.
L’équilibre s’écrit donc :

a;.R;(t) = T;(t).grad(H; (1)) (6.4)

6.1.2.2. Gradient hydraulique paralléle a la pente topographique

Hypotheése 2 : Le gradient local de la charge hydraulique est approché par la pente topographique

locale, il est donc supposé invariant dans le temps. On admet donc :
grad(H;(t)) = tan j; (6.5)

avec (3; la pente topographique locale.

Cette approximation étant faite au niveau local, cela implique que la nappe est localement parallele

a la surface du sol, néanmoins la profondeur de la nappe peut varier d’un pixel & I'autre.

6.1.2.3. Forme du profil de transmissivité

Hypothése 3 : La variabilité spatiale de la transmissivité ne dépend que du déficit local :

Ti(t) = T(di(t)) (6.6)
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d; le déficit local a saturation [m], défini sur R+, représente la lame d’eau qui devrait atteindre la

nappe de versant pour saturer le point %.

La transmissivité décroit exponentiellement avec la profondeur, jusqu’a la valeur seuil dy. Elle est

ensuite nulle :

T,. exp <_d’£)> si di(t) < do

0 si d,(t) > dy

T(di(t)) = (6.7)
avec :
« T la transmissivité latérale quand le sol est saturé [m2.h-!], supposée constante sur la maille
hydrologique dans la formulation actuelle;
« m le coefficient de décroissance de la transmissivité en fonction de la profondeur [m]; homogene
a une épaisseur, il donne un indice de I’épaisseur efficace du sol ou a lieu la majorité des écou-

lements.

Lorsque le déficit local est égal a 0, le point est saturé, il participe aux écoulements latéraux a
sa capacité maximale. Lorsque le déficit local est supérieur ou égal a dy, le point ne participe pas
aux écoulements latéraux de subsurface. La lame d’eau de la nappe de versant qui contribue aux

écoulements latéraux de subsurface est donc limitée & dj.

6.1.2.4. Recharge uniforme
Hypothése 4 : La recharge disponible pour les écoulements latéraux préférentiels est supposée

spatialement uniforme pour chaque maille hydrologique :

Ri(t) = R(t) (6.8)

6.1.3. Formalisme mathématique

Nous présentons ici le formalisme de nTopAMMA (qui est identique & celui de TopAMMA [LE
LAy, 2006]).

6.1.3.1. Equilibre local

Compte tenu des quatre hypotheses faites précédemment, I’équation de 1’équilibre local s’écrit :

dﬁ) tan 8 (6.9)

R(t).a; = Ts.exp <—

On obtient ainsi une expression explicite du déficit local d;(¢) :

a;
tan BZ

di(t) = —m.In ( ) +m.In(Ts) — m.1In (R(t)) (6.10)
6.1.3.2. Indice de similarité hydrologique

Cette relation fait apparaitre que tous les points ayant le méme rapport a;/tan 3; ont le méme
déficit local, et se comportent donc, d’'un point de vue hydrologique, de facon identique. On aboutit

ainsi au concept d’indice de similarité hydrologique, au cceur de la philosophie de la famille des
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modeles TopMODEL. L’indice de similarité hydrologique \; d’un point 4 est défini par :

b () 6

tan ﬁz

6.1.3.3. Spécification des épaisseurs du sol

La transmissivité latérale du sol T est controlée par les parametres K, m et dj.

£t (1 () 012

avec K, la conductivité hydraulique & saturation [m.h-1].

, d
Etant données les valeurs prises en pratique par le rapport —0, I'approximation T = Ky.m utilisée
m

par la suite est acceptable [voir LE LAY, 2006, page 103].

6.1.3.4. Relation d’échelle

Le déficit moyen D(t) est la moyenne des déficits locaux d;(t) sur la maille hydrologique de surface
A et constituée de N4 points.
1 A
Dt)=—.) dit 6.13
()= 75 ) (6.13)
De méme, I'indice de similarité hydrologique moyen est défini comme la moyenne des déficits locaux
sur la maille hydrologique.

L
A=—.d> N\ 14
D3 (611

i

La relation d’échelle suivante, issue de la combinaison des équations 6.10, 6.11, 6.13 et 6.14 relie

deux variables globales D(t) et A aux deux mémes variables locales d;(t) et ;.

D(t) — di(t) = —m. (A = \)) (6.15)

Cette relation est centrale dans le formalisme TopMODEL. L’originalité et la puissance du concept
de TopMODEL réside en partie dans la mise en place de cette relation d’échelle. Le terme de gauche
de I’équation 6.15 traduit la relation d’échelle qui lie I’état hydrique d’un point quelconque de la
maille hydrologique a I’état hydrique moyen de la maille hydrologique elle-méme. Le terme de droite
de I’équation 6.15 n’est pas dépendant du temps. Puisqu’il ne nécessite que des informations topogra-
phiques, il est calculé en pré-traitement de la simulation hydrologique elle-méme. Ce terme traduit
la relation d’échelle qui lie I'indice de similarité hydrologique d’un point quelconque de la maille
hydrologique a l'indice de similarité hydrologique moyen de la maille hydrologique. Le concept de
TopMODEL consiste a considérer que la relation d’échelle de ’état hydrique est proportionnelle a la
relation d’échelle de l'indice de similarité hydrologique. Comme nous le verrons dans la suite (sous-
section 6.1.3.13), I'état hydrique est calculé a I’échelle de la maille hydrologique. Cette chronique
d’état hydrique D(t), dépendante du temps, permet grace & la relation d’échelle de déduire I’état
hydrique local de chaque point de la maille hydrologique. L’état hydrique local est donc dépendant

du temps et de 'indice de similarité hydrologique locale (caractéristiques topographiques locales).
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6.1.3.5. Schéma fonctionnel du modéle nTopAMMA

L’ensemble des flux décrits dans les paragraphes suivants sont synthétisés au sein du schéma
présenté sur la figure 6.1. Le tireté représente la limite du domaine du modeéle. nTopAMMA com-
prend deux flux entrants (les précipitations P et 1’évapotranspiration potentielle ETP) et quatre
flux sortants (le débit simulé @, la percolation profonde Perc, I’évapotranspiration ETR et ’évapo-
transpiration non satisfaite F,2). Le modele possede trois réservoirs : la nappe de versant dont la
dynamique est décrite par la variable de déficit D, les réservoirs Vadose et River. Les flux internes
sont : les termes d’évapotranspiration ET Ry et ET Ry, le terme d’évapotranspiration non satisfaite
E,, la pluie nette P,, les ruissellements hortonien Ry et sur surfaces saturées (ou contributives) R¢,
la recharge R et le débit de base Q. Les ronds représentent des agrégations ou dissociations de flux
sans qu'il y ait de stockage. Ce schéma représente uniquement 1’organisation des flux et des stocks
au sein du modele. Il ne doit pas étre interprété du point de vue des échelles spatiales du modele

(échelle locale, maille hydrologique, bassin versant).

\

\

| D VADOSE

| rver | |
] AV4 | Q
I do LR e,
|
| K\‘ NAPPE DE Qb |

I VERSANT

— — — m— m— — — — — — — m— m— ]
Perc

FIGURE 6.1 — Schéma fonctionnel du modele nTopAMMA. Organisation des flux et des stocks au sein du
modele. Le tireté représente la limite du domaine du modele.

6.1.3.6. Evapotranspiration
L’évapotranspiration ET R(t) est la somme de deux termes ET R;(t) et ET R(t).

Le premier terme ET R (t) est le résultat de la neutralisation des précipitations P(t) par I’ ET P(t).
La pluie nette P,(t) et 'évapotranspiration non satisfaite F,(t) sont les deux autres produits de ce

processus.

120



Chapitre 6. nTopAMMA, outil d'analyse du bilan hydrologique a méso-échelle

P,(t) = P(t)— ETP(t)
Si P(t) > ETP(t) { ETRi(t) = ETP(t)
E,t) = 0

Put) = 0
Si P(t) < ETP(t) { ETR.(t) = P()
E.(t) = ETP(t)— P(t)

\
Le second terme d’évapotranspiration ET Ra(t) est égal a I’évapotranspiration non satisfaite mo-

dulée par le taux de saturation de la maille hydrologique.

ETRs(t) = En(t). <1 - D;?) (6.16)

Apres ce second prélevement, I’évapotranspiration potentielle peut ne pas étre totalement satisfaite.

On définit E,2(t), I’évapotranspiration non satisfaite apres ET Ra(t) telle que :

Ena(t) = Ep(t) — ETRo(t) (6.17)

6.1.3.7. Ruissellement hortonien
Le ruissellement par refus d’infiltration, dit ruissellement hortonien Rp(t), est produit lorsque
P,(t) > K. 1l s’écrit :
Si P,(t) > K, Rp(t) = P,(t) — K (6.18)

La lame d’eau non ruisselée est actualisée et alimente le processus de ruissellement sur surface contri-

butive.

6.1.3.8. Ruissellement sur surface contributive

Le ruissellement sur surface contributive R¢, exprimé en lame d’eau sur la maille, est le produit
de la pluie nette actualisée apres le processus de ruissellement hortonien avec la fraction de la surface

de la maille hydrologique qui est saturée (contributive) :

N

c(t)
A

o(t)
" (6.20)

Si Po(t) > Ky, Ro(t) = (Pa(t) — Ky). (6.19)

N

Si Po(t) < K, Ro(t) = Po(t).

La lame d’eau non ruisselée apres le processus de ruissellement sur surface contributive est de nouveau

actualisée et est transférée au réservoir Vadose (infiltration).

6.1.3.9. Réservoir Vadose

Vadose;(t) est un réservoir tampon situé entre la surface du sol et la nappe de versant. La capacité

de ce réservoir, exprimée en lame d’eau, est variable dans le temps et égale au déficit local d;(¢). Le flux
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entrant dans ce réservoir est la pluie nette actualisée apres les processus de ruissellement hortonien

et sur surface contributive. Le flux sortant est la recharge locale !

6.1.3.10. Recharge locale

La recharge locale R; est le flux hydrique depuis le réservoir Vadose vers la nappe de versant qui

dépend du volume d’eau dans la zone non saturée Vi gdose,i(t) et de la conductivité hydraulique a la

Ri(t) = min <K3V. exp (—di(t)> ' VV“do“’i(t)> (6.21)

m )’ ot

profondeur d;.

0t est le pas de temps; K,y est la conductivité hydraulique a saturation dans la direction verticale
[m.h-!]. Ky n’est pas nécessairement égale a la conductivité hydraulique a saturation latérale K, ce

qui introduit une anisotropie de la conductivité hydraulique a saturation K ratio :

K
K,ratio = ITS: (6.22)

La recharge moyenne sur une maille hydrologique est égale a la moyenne de la recharge locale sur la

maille :

R(t) = —.> Ri(t) (6.23)

6.1.3.11. Percolation profonde

La percolation profonde locale, vidange de la nappe de versant, est exprimée par la relation :

Pere(t) — Ky exp (-fg) : (1 - d;?) si d;(t) < do (6.24)

0 si dz(t) > dg

La percolation moyenne sur une maille hydrologique est égale a la moyenne de la percolation profonde

locale sur cette maille :

Perc(t) = i ZPerci(t) (6.25)
Na

%

6.1.3.12. Exfiltration de la nappe de versant

Dans la modélisation TopMODEL, I'exfiltration de la nappe de versant dans le réseau hydrologique

s’exprime classiquement :

Qblt) = AKym.exp (<) . exp <_ n(? )

1. La traduction en frangais de Vadose (zone non saturée) laisse & penser qu’il existe une zone saturée qui serait
la nappe de versant. La notion de nappe de versant est ici dangereuse car elle fait référence aux écoulements latéraux
préférentiels de subsurface. 11 est préférable de considérer que la quantité d’eau de la zone non saturée V adose correspond
a l’eau qui n’intervient pas dans les écoulements latéraux préférentiels alors que I’eau de la nappe de versant correspond a
I’eau intervenant dans ces écoulements. Or I'existence d’écoulements préférentiels latéraux n’implique pas nécessairement
qu’ils soient saturés [MuUSY et Hiay, 2004]. Ainsi le déficit seuil do correspond & la capacité de stockage des chemins
préférentiels. Si d;(t) = do, ces chemins préférentiels sont localement vides. Néanmoins, il peut exister une humidité
résiduelle (non saturée) retenue dans la matrice par les forces capillaires qui est représentée par Vadose.
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Dans la formulation nTopAMMA, il est nécessaire que le débit d’exfiltration de la nappe s’annule

lorsque le déficit global est égal au déficit seuil dy :

_lim Qu(t) =0 (6.26)
D(t)—>d0

Le débit d’exfiltration de la nappe de versant Qy(t), pour la modélisation nTopAMMA, s’exprime

Qb(t) = A Ky exp (=X). [exp <_Dn(f)> exp <_do)] (6.27)

m

finalement :

6.1.3.13. Equation du bilan de masse

Le bilan de masse, réalisé sur la nappe de versant, est calculé a 1’échelle de la maille hydrologique
a partir des flux entrants et sortants a cette échelle. Il permet d’actualiser la valeur du déficit moyen
Q(1)

D(t+6t) = D(t) + <A + ETRs(t) 4+ Perc(t) — R(t)> Ot (6.28)

sur la maille.

Les déficits locaux sont déduits par la relation d’échelle (équation 6.15).

6.1.3.14. Fonction de transfert

La fonction de transfert utilisée dans le modele nTopAMMA est basée sur ’hydrogramme unitaire
géomorphologique [pour une description détaillée voir par exemple HINGRAY et al., 2009]. Cette ap-
proche présente ’avantage de ne pas utiliser de données pluie-débit mais seulement la géomorphologie
du bassin. Pour chaque point du bassin, il est nécessaire de connaitre les distances de transfert et les
vitesses moyennes sur versant et les distances de transfert et les vitesses moyennes dans le réseau hy-
drographique. Le temps de transfert vers ’exutoire des points appartenant au réseau hydrographique
s’écrit :

tout = Vriver-dout (6.29)

et

tout = Vriver-dout + Uhillslope-driver (630)

pour les points situés en zones saturées contributives. Avec vpjver €t Uninisiope Tespectivement les vi-
tesses dans le réseau hydrographique et sur le versant; d,,; la distance de parcours dans le réseau
hydrographique jusqu’a 'exutoire ; d ;e la distance de parcours sur le versant jusqu’au réseau hy-

drographique.

La distribution de ces temps de transfert constitue I’hydrogramme unitaire géomorphologique dont
I’estimation s’appuie sur plusieurs hypotheses :
« le ruissellement est supposé étre uniquement généré sur les surfaces saturées connectées au réseau
hydrographique,
« la géométrie du réseau hydrographique est supposée étre indépendante du temps,
o les vitesses d’écoulement, en riviere comme sur versant, sont supposées étre uniformes sur le

bassin.

La fonction de transfert fait donc apparaitre deux parametres : Viiisiope €t Vyiver. Puisque le réseau

hydrographique recoit des flux hydriques au sein du bassin versant et les restitue a ’exutoire du bassin
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avec un délai, le réseau hydrographique peut étre considéré comme un réservoir nommé River. Nous
avons utilisé I’hydrogramme unitaire géomorphologique statique qui est considéré comme invariant

dans le temps.

6.1.4. Mise en ceuvre du modele

Le modele nTopAMMA propose différentes options de simulation qui correspondent & différentes
paramétrisations des processus hydrologiques simulés. Dans les paragraphes qui suivent, nous décri-

vons uniquement la configuration utilisée durant cette étude.

6.1.4.1. Traitements topographiques préalables

La mise en ceuvre de la modélisation nTopAMMA nécessite des traitements topographiques préa-
lables dont le calcul de la carte d’indice de similarité hydrologique (figure 6.2). Ces traitements
nécessitent d’identifier les points situés en téte du réseau hydrographique (points sources) et le réseau
hydrographique lui-méme. Deux criteres sont retenus pour définir ces points sources :

« laire drainée par un point source doit étre supérieure a une aire seuil ;

« l'indice de similarité hydrologique d’un point appartenant au réseau hydrologique pérenne doit

étre supérieur & un indice seuil.

Le seuil d’apparition des rivieres, déterminé par analyse géomorphologique du Modeéle Numérique
de Terrain (MNT) [DEPRAETERE et MONIOD, 1991], est compris entre 10 et 44 hectares, avec une
moyenne de 13,5 hectares sur le bassin de ’Ouémé supérieur (com. pers., C. Depraetere, 2005). Les
valeurs de ces criteres, choisies dans cette étude sont les suivantes :

. aire drainée seuil : 160000 m?;

« indice de similarité hydrologique seuil : 5.

6.1.4.2. Variables d’entrée

Le pas de temps choisi pour la modélisation est le pas de temps journalier. Il est nécessaire de
fournir deux variables d’entrée au modele nTopAMMA & ce pas de temps : le champ de précipitations
P(t) et le champ d’évapotranspirations potentielles ET P(t). Ces champs peuvent étre uniformes
sur I'ensemble du bassin versant ou semi-distribués par maille hydrologique. Nous avons utilisé un
champ de précipitations semi-distribué par maille hydrologique et un champ d’évapotranspirations

potentielles uniforme sur tout le bassin d’étude.

6.1.4.3. Paramétres du modéle

A Vinstar des modeles de la famille TopMODEL, nTopAMMA possede peu de parametres. Il est
nécessaire de renseigner les 6 parametres suivants :

o m [m]

. doratio | - |

e Ky [m.h

« Kgratio | - |

e Viiver [m.s]

« Vratio [ -]
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FIGURE 6.2 — Carte d’indice de similarité hydrologique [-] de ’Ouémé supérieur & Bétérou. Systeme géodésique
et projection : WGS 84 - UTM31N, unité : km.

Le parametre dgratio définit le déficit seuil dy connaissant le taux de décroissance de la transmissivité

hydraulique en fonction de la profondeur m :

doratio = do (6.31)
m

Kratio est le facteur d’anisotropie de la conductivité hydraulique & saturation verticale Ky sur la
conductivité hydraulique & saturation latérale K (équation 6.22). Vratio définit la vitesse de ruissel-
lement sur le versant Vjjs0pe par le biais de la vitesse d’écoulement dans le réseau hydrographique
Veiver :

V;"iver

Vratio = (6.32)

hillslope

LE LAY et al. [2008] introduit une anisotropie de la conductivité hydraulique & saturation afin de
prendre en compte les chemins préférentiels d’écoulements dans le sol. Ces auteurs imposent de
plus une vitesse de ruissellement sur le versant égale a un dixieme de la vitesse d’écoulement dans
le réseau hydrographique. La simulation des débits est peu sensible a la valeur de ce ratio car la
longueur de versant est faible devant la longueur du réseau hydrographique. Nous avons fixé la valeur
des parametres K ratio et Vratio a partir des considérations émises par LE LAY et al. [2008] :
Kgratio = 0,01, Vratio = 10. Ainsi, le modele nTopAMMA possede 4 parametres effectifs : m,
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doratio, Ks et Vyjer. Ces parametres ont été optimisés dans le cadre de I'expérience ALMIP2 (voir

la section 6.2).

6.1.4.4. Variables de sortie

Hormis les fichiers nécessaires au modele pour réaliser une simulation, le modele produit un fichier
de résultats pour le bassin d’étude et n fichiers de résultats pour chacune des n mailles hydrologiques.
Ces fichiers contiennent les forgages, la variable d’état du systeme (le déficit moyen), les flux sortants

simulés ETR(t), Perc(t) et Q(t)), ainsi que d’autres variables secondaires.

6.2. Analyse du bilan hydrologique simulé par nTopAMMA

Cette section a pour objectif de présenter le fonctionnement hydrologique de ’'Ouémé supérieur a

Bétérou que nous avons simulé pour cette étude avec le modele nTopAMMA.

6.2.1. Choix d’une simulation de référence
Le modele nTopAMMA a été retenu pour l'expérience ALMIP2 [BOONE et al., 2009]. Un travail

conséquent a été réalisé par C. Peugeot et J. Viarre a HSM afin de réaliser les simulations nTopAMMA
pour 'exercice ALMIP2. J’ai aussi contribué a la production de ces simulations. Ces résultats ne sont
pas présentés ici mais ce travail a permis de générer une simulation d’ensemble dont est extrait une

simulation “optimale”, simulation qui servira de référence pour I'analyse d’autres simulations.

Un découpage du bassin versant de ’'Ouémé supérieur a Bétérou en 94 mailles hydrologiques, d’en-
viron 100 km? (figure 6.3), a été retenu pour les simulations ALMIP2. Nous avons appliqué un champ
de précipitations généré par interpolation lagrangienne. Ce champ est ensuite moyenné par maille
hydrologique. Le champ d’évapotranspiration potentielle, uniforme sur I’ensemble du bassin versant,
est renseigné par la chronique d’évapotranspiration de référence estimée a la station météorologique

de Djougou.

La période retenue pour les simulations ALMIP2 s’étend du 1°* janvier 2005 au 31 décembre 2008.
Le tableau 6.1 indique quelques caractéristiques hydrologiques des années étudiées. Cette période
présente des années hydrologiques variées. Seule 'année humide de 2008 posséde des précipitations
annuelles supérieures & la moyenne (1190 mm.an! sur la période 1950-2002, voir le chapitre 1). La
faible pluviosité de 2006, année seche, est associé a un coefficient de ruissellement de 9 %, relativement
faible par rapport & la valeur moyenne de 12 % pour une période de 1954-2002 (voir le chapitre 1). Au
contraire, le coefficient de ruissellement de ’année 2008 est relativement fort. L’année 2007 est proche

du fonctionnement hydrologique moyen concernant les précipitations et le coefficient de ruissellement.

La méthode de spin-up est employée pour assurer une stabilité de 1’état initial du modele au
1¢r janvier 2005. Une durée de spin-up de 4 ans a été retenue pour cette initialisation (com. pers., C.
Peugeot). Le calage du modele est effectué sur 'ensemble de la période de simulation ALMIP2, soit 4
années. Il n’y a pas de période de validation. Le bassin versant étudié est celui de 'Ouémé supérieur
a Bétérou.

Au pas de temps journalier, la sensibilité du modele au parametre V,. est faible et sa valeur est

fixée 4 0,2 m.s™! (com. pers., C. Peugeot). Le calage est réalisé sur les trois parametres restants m, K
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FIGURE 6.3 — Carte des 94 mailles hydrologiques de ’Ouémé supérieur a Bétérou. Systeme géodésique et
projection : WGS 84 - UTM3IN, unité : km.

et doratio. Un sous-ensemble de I’hyper-espace des parametres du modele a été exploré (tableau 6.2).

Celui-ci comporte 6 375 jeux de parametres.

Nous avons évalué les performances du modele sur la variable de débit simulé & ’exutoire. Pour
évaluer les performances du modele, nous avons utilisé différents scores statistiques tel que le coef-
ficient d’efficience de Nash-Stucliffe Nash (équation 6.33), le coefficient de détermination 72 (équa-
tion 6.34), le biais en volume Biais.volume (équation 6.35) et le coefficient d’efficience Kling-Gupta
KGE [GuPTA et al., 2009](équation 6.36).

Zij\il (Qsim; — Qobs;)*

Nash =1 — (6.33)

Zij\il (:u’Qobs - QObSi)2

2 sz\il (Qszm, - MQobs)2
== 5 (6.34)
Zi:l (QObSi - HQobs)
N .

; . Oobs;

Biais.volume = iz (@simi = Qo 82).100 (6.35)

Efil Qobs;
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Tableau 6.1 — Précipitations annuelles, lames d’eau écoulées annuelles a I'exutoire de Bétérou et coefficient de
ruissellement pour les années étudiées dans l'exercice ALMIP2.

Année Précipitations [mm| Lame écoulée [mm] Coefficient de ruissellement [%)]

2005 1051 112 11
2006 956 88 9
2007 1142 136 12
2008 1257 205 16

Tableau 6.2 — Valeurs de paraméetres nTopAMMA explorées pour I'exercice ALMIP2.

Parametre  Valeur minimale Valeur maximale Incrément Nombre de valeurs testées

m [m] 0,01 0,17 0,01 17
K, [m.h] 0.5 48,5 2 25
doratio [ -] 1 15 1 15

o\ 2 o\ 2 2
KGE:\/<1—UQS""> +<1—’“‘Q‘”’”> +(1—\/72) (6.36)
TQobs HQobs

o Qsim : chronique de débit simulé

avec

o Qobs : chronique de débit observé
« 0 : opérateur écart-type

« 4 : opérateur moyenne

Le score Nash permet d’exprimer la part de variance des débits mesurés expliquée par le modele,
normée par les performances d’un modele constant égal & la moyenne des mesures. Si ce score est
négatif, cela signifie que le modele est moins performant que le modele qui est défini par la moyenne
inter-annuelle des débits mesurés. Le coefficient de détermination définit la proportion de la variance
des débits mesurés expliquée par les variance des débits simulés. Le score Biais.volume définit le biais
en volume du modele. Le score K GFE synthétise la capacité du modele a reproduire les débits mesurés
a partir de 3 grandeurs statistiques : la moyenne, ’écart-type et le coefficient de détermination. Ces
scores permettent d’évaluer de fagon complémentaire les performances du modele a simuler les débits
mesurés. La simulation de référence est définie comme étant la simulation de ’ensemble des 6 375
simulations qui possede le meilleur KGE, puis le meilleur Nash, puis le meilleur r2 et enfin le plus

faible biais en volume.

Avec ce jeu de parametres, les scores de performances du modele calculés sur la période 2005-2008

sont les suivants :

« KGE = 0,93
e« Nash = 0,90
« 72 =091

« Biais.volume = 0,86 %
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Les parameétres de la simulation de référence sont les suivants :
o Ks=20,5m.h'!

« doratio = 8, soit dy = 0,56 m

e m = 0,07 m

Pour mémoire, les parametres suivants ont été fixés : Vyjper = 0,2 m.st; Vratio = 10 ; K ratio = 0,01.

6.2.2. Analyse des flux sortants a méso-échelle

6.2.2.1. Le débit

La figure 6.4 présente les débits simulés pour le bassin de I’Ouémé supérieur a Bétérou. La chro-
nique de débits simulés est comparée a celle de débits mesurés. La chronique représente deux années
hydrologiques contrastées (2006 et 2007). Le modele reproduit correctement les débits simulés a
I’exutoire du bassin d’étude. La variabilité intra-saisonniere est reproduite avec ’absence de débits
en saison seche et des débits importants et regroupés en saison humide. La variabilité inter-annuelle
du cycle hydrologique est reproduite par le modele car il simule correctement les débits d’une année
hydrologique relativement seche (2006) avec des débits maximaux mesurés d’environ 300 m3.s! et
d’une année hydrologique moyenne (2007) avec des débits maximaux mesurés atteignant 500 m3.sL.
Néanmoins, durant ’année 2007 les débits sont globalement surestimés en particulier pour les plus

fortes valeurs, ce biais atteint 100 m3.s™L.
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FI1GURE 6.4 — Chronique de débits mesurés et simulés par nTopAMMA pour le bassin de 'Ouémé supérieur
a Bétérou pour les années 2006 et 2007. Les parametres utilisés sont ceux de la simulation de
référence.

Cette bonne reproduction de la chronique de débit est expliquée notamment par le fait qu’il
s’agit de la variable de calage du modele. Les quatre parametres du modele sont donc optimisés de
maniere & ajuster les débits simulés aux débits mesurés. Au regard des criteres de performances, nous
considérons que le modele nTopAMMA est performant dans la modélisation de la relation pluie-débit

du bassin de ’'Ouémé supérieur.
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6.2.2.2. L’évapotranspiration

Nous analysons ici la dynamique intra-saisonniere de I’évapotranspiration simulée par nTopAMMA
pour la simulation de référence. Nous comparons cette dynamique a celle de I’évapotranspiration réelle
mesurée sur les sites de Nalohou et de Béléfoungou. Ces mesures ont déja été présentées dans le cha-
pitre 1. Nous analysons la période du 1¢* janvier 2006 au 31 décembre 2008. La figure 6.5 représente
la moyenne mensuelle de ’évapotranspiration réelle mesurée sur le site de Nalohou par LAS et EC
(les mesures LAS et EC sont ici confondues), sur le site de Béléfoungou par EC et I’évapotrans-
piration réelle simulée a méso-échelle par nTopAMMA pour la simulation de référence. L’ET P du
modele nTopAMMA est également représentée. Rappelons que la variable ETP est renseignée avec

I’estimation de I’évapotranspiration de référence de la station météorologique de Djougou.

.1]

T T
N o
o

N
o
Précipitations [mm.jr

6 4ot ETR Nalohou (EC,LAS)
: ETR Belefoungou (EC)
—— ETP nTopAMMA
—— ETR nTopAMMA

Evapotranspiration [mm.jr'1]

8 I8 S N SN S, e S
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Temps [jour/mois]

FIGURE 6.5 — Chroniques d’évapotranspiration : évapotranspiration réelle, mesurée par LAS et EC pour le
site de Nalohou et par EC pour le site de Béléfoungou ; évapotranspiration potentielle et réelle
simulée par nTopAMMA pour la simulation de référence sur les années 2006, 2007 et 2008. Les
évapotranspirations sont moyennées sur 31 jours pour une meilleure visibilité.

La moyenne mensuelle de I’évapotranspiration mesurée en saison seche varie entre 0,5 et 2 mm.jr!.
Lors des premieres pluies de la saison, ’évapotranspiration réelle mesurée augmente rapidement
jusqu’a des valeurs comprises entre 2 et 4 mm.jr-t. L’ETR mesurée atteint ’ET P durant la saison
humide et est parfois supérieure & 'ETP. L’ETP de nTopAMMA étant égale a ’évapotranspiration
de référence ETO0, cela signifie que 'ETR est parfois supérieure a 1’évapotranspiration d’un gazon.
Outre la différence de végétation, ces valeurs élevées peuvent étre expliquées par un effet oasis [ALLEN
et al., 1998]. Finalement, ’évapotranspiration réelle mesurée au cceur de la saison humide est plus
faible en moyenne d’environ 1,5 mm.jr! que celle mesurée en début et en fin de saison. Cette baisse
est due a une inflexion similaire de 'ETO0, elleeméme due a une augmentation de ’ennuagement a
cette période [MAMADOU et al., 2014].

Si 'on compare ces mesures a I’évapotranspiration réelle simulée par nTopAMMA, il apparait que
le modele sous-estime 'ETR, dans la premiere moitié de la saison humide. A cette période, 'ETR
simulée plafonne autour de 2 mm.jr! en 2006 et 2007 et croit progressivement en 2008. Il semble

manquer une composante d’évapotranspiration au modele dans cette premiere partie de la saison
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humide. Pour pallier ce manque, nous proposons une nouvelle composante d’évapotranspiration dans

le chapitre 9.

6.2.2.3. Comparaison des flux sortants

Afin que les flux sortants soient comparables, nous avons utilisé non pas le débit mais le débit
spécifique (variable homogene & un flux). La figure 6.6 illustre les chroniques de débit spécifique,

d’évapotranspiration et de percolation pour 'année 2007 au pas de temps journalier.
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FIGURE 6.6 — Flux sortants du modele nTopAMMA en 2007 pour la simulation de référence. Les débits sont

exprimés en débits spécifiques Qsp afin d’étre comparables aux autres flux, I’évapotranspiration
ETR et percolation profonde Perc.

Le débit spécifique annuel moyen simulé est de 0,44 mm.jr-!. L’évapotranspiration ET R moyenne
simulée par le modele nTopAMMA pour 'année 2007 est de 1,9 mm.jr! (figure 6.6). Bien que le pic
d’évapotranspiration soit synchrone avec la période de hauts débits, I’amplitude intra-saisonniére de
ce flux est moindre que celle des débits. La valeur minimale d’ETR d’environ 1 mm.jr! est atteinte
en fin de saison séche. La variabilité journaliere est forte en début de saison humide puis diminue au
cours de la saison humide. Le flux de percolation profonde Perc présente une fluctuation a 1’échelle
annuelle d’une amplitude voisine de 1 mm.jr!. La moyenne annuelle de ce flux est de 0,74 mm.jr!

en 2007. Le minimum est atteint en fin de saison seche et le maximum en septembre.

Les deux flux verticaux (ETR et Perc) sont non nuls tout au long de ’année contrairement aux
écoulements en riviere qui sont inexistants de décembre a juin. Les volumes d’eau simulés associés a
ces transferts verticaux, sont loin d’étre négligeables devant les débits, ils sont méme prédominants
dans le bilan hydrologique (figure 6.7). Pour ’année 2007, I’évapotranspiration cumulée est égale a
695 mm (soit 61 % des précipitations annuelles), la percolation profonde cumulée atteint 271 mm
(soit 24 % des précipitations annuelles). Les flux verticaux simulés par nTopAMMA représentent donc
85 % des apports hydriques alors que les débits simulés n’en représentent que 14 % (159 mm). Bien
que le modele nTopAMMA soit initialement congu pour simuler la relation pluie-débit, ce modele
doit nécessairement simuler des flux verticaux qui sont prédominants dans le bilan hydrologique (plus
de 80 %).
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De par la topographie, la diversité du support géologique et pédologique et la diversité de 'oc-
cupation du sol, les propriétés qui affectent le fonctionnement hydrologique du bassin versant sont
variables dans ’espace. Les flux verticaux (évapotranspiration, percolation) sont sensibles a cette va-
riabilité car ils sont directement dépendants des propriétés locales. Les expressions des flux verticaux
ETR et Perc font intervenir le parametre K par le biais de Ky . Or, dans le modele nTopAMMA
ce parametre est actuellement uniforme sur I’ensemble du bassin de I’Ouémé supérieur. Cette sim-
plification influence donc directement les flux verticaux simulés. Dans la suite du document nous
caractérisons la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique & saturation des sols de surface de

I’Ouémé supérieur (chapitre 7), et son influence sur la simulation de ’évapotranspiration (chapitre 8).

6.2.3. Analyse de la dynamique interne

La figure 6.7 illustre les chroniques de flux sortants cumulés et les variations cumulées des stocks !.
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FIGURE 6.7 — Bilan de masse de ’Ouémé supérieur a Bétérou simulé par le modele nTopAMMA pour "année
2007 avec les parametres de la simulation de référence. Flux cumulés : précipitations P, débit
spécifique @sp, évapotranspiration ET R et percolation profonde Perc. Variations cumulées de
stock : nappe de versant —D, River et Vadose.

Puisque D est un déficit, nous travaillons avec son opposé —D, c’est-a-dire un stock. Ce stock varie
d’environ 400 mm durant I’année avec un minimum en fin de saison seche et un maximum durant la
période des écoulements (croissance de la courbe des débits cumulés). Sa variation & ’échelle annuelle
est égale & 17 mm en 2007 (soit 1,5 % des précipitations annuelles), ce qui est treés faible devant
son amplitude annuelle. La dynamique des flux verticaux ETR et Perc (figure 6.6) est globalement
semblable & celle de —D (figure 6.7). Cela s’explique par leur dépendance directe & ce réservoir
(PETR est dépendant de D via ETR3). Le stock —D décroit en saison séche car les précipitations et
les débits sont nuls alors que I’évapotranspiration et la percolation ne le sont pas. Lorsque la saison
humide débute en avril, le stock augmente jusqu’en septembre ot les flux sortants (évapotranspiration,

percolation profonde et débit) équilibrent les précipitations. Une fois la saison humide achevée, le stock

1. La variation cumulée de stock est égale au stock lui-méme & une constante prés qui est égale & la valeur du stock
a l'instant initial de la chronique cumulée. Manipuler la variation cumulée de stock permet de comparer plus aisément
I’état du stock courant par rapport & une date donnée; en 'occurrence par rapport au 1°* janvier de I’année analysée.
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décroit de nouveau. Les deux autres stocks du modele Vadose et River présentent des amplitudes
de variation bien plus faibles que —D, de I'ordre de quelques dizaines de millimetres. Ces stocks sont
vides la majeure partie de 'année. Le stock Vadose présente ses plus importantes variations durant
la premiere partie de saison humide alors que le stock River est actif durant la seconde partie de

saison humide, ce qui permet la production de débits simulés.

Les valeurs non nulles du stock River sont synchrones avec les valeurs fortes de —D. Ceci s’ex-
plique par le fait que : le débit de base @ dépend directement du déficit global D ; le ruissellement
sur surfaces contributives Ro dépend indirectement de D. Ainsi la production de débit est fortement
dépendante du niveau du stock —D. Or nous l’avons vu, la dynamique de —D dépend des préle-
vements ETR (via le terme ETRs) et Perc. Une simulation correcte des débits passe donc par un
prélevement adapté dans le stock —D. Dans notre cas, la quantité d’eau prélevée par évapotranspi-
ration et percolation profonde est adaptée a une bonne reproduction des débits. En d’autres termes
sans percolation profonde, le stock —D serait plus élevé, ce qui surestimerait les débits. Le terme
de percolation profonde a été introduit dans le modele TopAMMA afin d’éviter la surestimation des
débits. En conclusion, le flux vertical de percolation profonde Perc est la réponse apportée au sein
de la modélisation nTopAMMA & la question de I'intégration des transferts hydriques verticaux au
bilan hydrologique de cette zone d’étude. La présence nécessaire de cette percolation profonde dans
la modélisation nTopAMMA pose question. Dans le chapitre 9, nous analysons la nature de cette

percolation et plus généralement les processus verticaux dans la modélisation nTopAMMA.
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CHAPITRE 7

Caractérisation de la variabilité spatiale
de la conductivité hydraulique des sols de surface

de I'Ouémé supérieur

La caractérisation de la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique des sols de surface de
I’Ouémé supérieur a fait I'objet d’une campagne de terrain menée en 2011. J’ai congu et réalisé cette
campagne de terrain de 3 mois grace a une mission de longue durée financée par I'Institut de Recherche
pour le Développement (IRD). Les travaux de terrain et de laboratoire, que j’ai coordonnés, ont fait
lobjet d’'une collaboration avec le Laboratoire d’Hydraulique et de Maitrise de I'Eau (LHME) de
I"Université d’Abomey-Calavi (Bénin). Cette campagne de terrain s’est déroulée d’octobre & décembre
2011. Les mesures de laboratoire se sont poursuivies au LHME jusqu’en 2013. La présentation de
cette campagne et des résultats associés fait I'objet du présent chapitre. Apres une rapide revue
bibliographique, nous présentons 1’objectif de la campagne de terrain. Nous décrivons ensuite la
stratégie de mesures adoptée et les sites de mesures retenus. Nous présentons les différents outils
statistiques utilisés pour analyser les mesures de conductivité hydraulique du sol. Nous analysons
les résultats concernant les valeurs de conductivité hydraulique a saturation K, et les courbes de
conductivité hydraulique K (h). Nous discutons pour finir 'apport relatif de ces mesures, I'impact du
travail des sols cultivés sur la conductivité hydraulique de surface et nous comparons nos résultats a

ceux obtenues par Giertz et ses collaborateurs.
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7.1. Introduction

Une campagne de terrain réalisée en 2000 [ANGULO JARAMILLO et GALLE, 2001 ; DE CONDAPPA,
2006] avait pour objectif d’explorer la variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques des sols du
bassin versant de la Donga (586 km?). Elle s’est déclinée en deux parties. La premiere a consisté a
explorer ces propriétés a 1’échelle du bassin versant. Pour cela, des mesures ont été réalisées sur une
grille réguliere de 2 minutes de coté (3,5 km). La seconde partie s’est consacrée a la mesure des mémes
propriétés sur un versant, celui d’Ananinga. Ces deux parties de la campagne de terrain ont utilisé la
méthode Beerkan [BRAUD et al., 2005 ; HAVERKAMP et al., 1999]. 132 échantillons ont été prélevés sur
le bassin et 86 sur le versant d’Ananinga. La distance de décorrélation est de 100 m [VARADO, 2004],
bien supérieure & l'interdistance des mesures et en accord avec les résultats de VAUCLIN et al. [1994].
La variabilité spatiale du K a été analysée en fonction de la pédologie grace a des tests statistiques.
Ce travail est basé sur la carte de reconnaissance pédologique au 1/200000°™¢ [FAURE, 1977al. Le
regroupement des K par unité pédologique est mitigé [VARADO, 2004]. Il ne semble pas possible
de cartographier les caractéristiques hydrodynamiques des sols & partir de cette étude. Finalement,
on retiendra que la conductivité hydraulique & saturation des sols de surface varie entre 8.106 et
4.10° m.s! (médiane a 2.10° m.s! [DE CONDAPPA, 2006]) ; tous les sols étudiés se trouvaient étre

non cultivés.

Dans une analyse des processus hydrologiques du bassin versant d’Aguima, GIERTZ et DIEKKRU-
GER [2003] indiquent que les taux d’infiltration des sols different en fonction de la pédologie des sols
et de la profondeur. La significativité de ces différences n’est pas analysée. Ces auteurs ont aussi
montré des écarts significatifs du taux d’infiltration du sol en surface en fonction de ’occupation du
sol. Les conductivités hydrauliques moyennes des sols cultivés et des sols de végétation naturelle sont
significativement différentes [BORMANN et al., 2005]. Cette différence significative est expliquée par
lactivité faunique dans les sols de végétation naturelle [GIERTZ et al., 2005].

En 2010, D. Robert a effectué une campagne de terrain sur le bassin versant de I’Ara [ROBERT,
2010]. L’objectif de cette étude était de caractériser la variabilité spatiale des parametres hydrodyna-
miques du premier metre des sols de ce bassin (12 km?). Les essais infiltrométriques réalisés dans des
fosses de caractérisation montrent une forte variabilité spatiale de la conductivité hydraulique des
sols, ce qui confirme les résultats de VARADO [2004]. De plus, les propriétés hydrodynamiques du pre-
mier metre de sol ne dépendent pas de 'organisation héritée de la géologie ni de la topographie. Par
contre, 'occupation du sol permet de spatialiser a I’échelle de ce bassin, la conductivité hydraulique

du premier metre de sol.

Les campagnes de terrain antérieures qui se sont intéressées a I'hydrodynamique des sols ont
souligné la grande variabilité spatiale des conductivités hydrauliques des sols mais n’ont pas pu
conclure a propos de la variabilité spatiale des propriétés hydrodynamiques des sols a 1’échelle de
I’Ouémé supérieur. L’objectif de cette campagne de terrain est donc de caractériser la variabilité

spatiale de la conductivité hydraulique des sols de surface de ’Ouémé supérieur .

Nous cherchons & caractériser la variabilité spatiale car elle est susceptible d’expliquer en partie

la variabilité spatiale de processus hydrologiques (évaporation, transpiration, percolation profonde)

1. Le lecteur peut aussi se référer aux rapports de mission [LOKONON et al., 2012] et d’analyse [RICHARD, 2012]
décrivant cette campagne de terrain de fagon plus complete. Ce dernier rapport est disponible sur le site Internet
http://www.amma-catch.org.
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et des flux et termes associés du bilan hydrologique (évapotranspiration, niveau piézométrique de
la nappe d’altérites, processus de genese des écoulements en riviere). Nous nous intéressons a la
conductivité hydraulique a saturation K car il s’agit d’une propriété hydrodynamique majeure du
sol, dans les processus hydrologiques et cette variable est un des parametres du modéle nTopAMMA
que nous employons comme outil de modélisation de I’hydrologie de ’'Ouémé supérieur. Nous nous
intéressons uniquement aux couches de sol de surface et de subsurface car ’étendue verticale du
modele nTopAMMA est limitée & ces couches. Nous avons souhaité réaliser cette caractérisation a
I’échelle de la modélisation méso-échelle, c’est-a-dire, a ’échelle de I’Ouémé supérieur. Pour cela,
nous avons réalisé des mesures sur ’ensemble du bassin afin d’éviter que notre caractérisation soit

dépendante de la spécificité d’un seul site de mesure.

7.2. Matériel et méthodes

7.2.1. Stratégie de mesure

7.2.1.1. Méthode d’échantillonnage

Puisqu’il n’est pas possible de mesurer la conductivité hydraulique du sol en tous points du bassin
et a toutes les profondeurs, nous proposons une caractérisation indirecte de la variabilité spatiale de
cette variable. La méthode d’échantillonnage est basée sur quatre éléments : la variable d’intérét, la
variable intermédiaire, 1’échelle d’intérét et 1’échelle de la mesure. Le but est de connaitre la variable
d’intérét a I’échelle d’intérét. Cependant, la variable d’intérét ne peut étre mesurée qu’a 1’échelle de
la mesure. Il faut donc trouver une variable intermédiaire qui ait les deux qualités suivantes : (i)
la connaissance de cette variable doit étre accessible a la fois a ’échelle de la mesure et a 1’échelle
d’intérét et (ii) cette variable doit expliquer une partie significative de la variabilité spatiale des
mesures de la variable d’intérét. Dans ce cas, il est possible de proposer une spatialisation indirecte
de la variable d’intérét en s’appuyant sur la distribution spatiale de la variable intermédiaire connue
a l’échelle d’intérét. Cette méthode d’échantillonnage est énoncé par AMBROISE [1999] comme une

solution aux problemes méthodologiques de la disponibilité des données a 1’échelle du bassin versant.

Dans notre cas, la variable d’intérét est la conductivité hydraulique du sol de surface, I’échelle de
la mesure est définie par I'instrument de mesure (quelques centimetres carré) et 1’échelle d’intérét
est le bassin versant de méso-échelle (quelques milliers de kilometres carré). Le choix de la variable
intermédiaire n’est pas trivial. Nous avons basé ce choix sur des résultats de la littérature et sur un
travail cartographique préliminaire. La premiere des qualités demandées a la variable intermédiaire
(c’est-a-dire la connaissance accessible a 1’échelle d’intérét et a ’échelle de la mesure) est connue
a priori. Néanmoins, la seconde qualité, qui est que la variable intermédiaire explique une partie
significative de la variabilité spatiale des mesures de la variable d’intérét, cette qualité donc, n’est
connue qu’a posteriori. Cette stratégie nécessite donc un postulat qui sera infirmé ou confirmé par

les mesures.

7.2.1.2. Choix d’une variable intermédiaire

A Déchelle du bassin versant, plusieurs types d’informations a prior: pertinentes pourraient expli-
quer la variabilité spatiale de la conductivité hydraulique des sols de surface : la géologie, la pédolo-

gie, la topographie et 'occupation du sol. Les recherches menées dans le cadre du projet IMPETUS
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[GIERTZ et DIEKKRUGER, 2003 ; BORMANN et al., 2005; GIERTZ et al., 2005] ont montré que les
conductivités hydrauliques moyennes des sols cultivés et des sols de végétation naturelle sont signifi-
cativement différentes. ROBERT [2012] corrobore ces résultats sur le bassin de I’Ara en indiquant que
I’occupation du sol permet la spatialisation de la conductivité hydraulique du premier metre de sol.
Nous avons choisi 'occupation du sol comme variable intermédiaire pour caractériser la variabilité
spatiale de la conductivité hydraulique des sols de I’Ouémé supérieur. Nous avons basé notre travail
sur la “Carte d’occupation du sol de ’'Ouémé supérieur” [BEL, 2010]. Cette carte est réalisée a partir
d’images SPOT/HRV d’octobre 2007. Elle présente 6 classes : forét, savane boisée, jachéres, zones
anthropisées, ville, eau (figure 7.1). Dans ce travail de these, nous ne distinguons pas la savane boisée
de la savane arborée. Les zones anthropisées integrent les cultures annuelles. Des zones de la carte

restent non classées pour des raisons techniques.
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FIGURE 7.1 — Carte d’occupation du sol de 'Ouémé supérieur, d’apres BEL [2010]. Systéme géodésique et
projection : WGS 84 - UTM3IN, unité : km.

La carte d’occupation du sol montre que ’Ouémé supérieur comporte 49 % de forét, 28 % de
savane boisée, 18 % de jacheres et zones anthropisées et 1 % de ville; 4 % de la superficie du bassin
est non classée. Des travaux sur la dynamique d’utilisation des terres dans le centre du Bénin [JUDEX
et al., 2009a] indiquent que sur la période 1991-2000, I"“augmentation du nombre de terres agricoles
et d’agglomérations est évidente”. Quant aux scénarios de modélisation de la dynamique d’utilisation
des terres [JUDEX, 2009], chacun d’eux “montre une augmentation des terres agricoles et une perte
de végétation naturelle”. Ce phénomene est déja sensible dans la région de Djougou pour laquelle les
jachéres et zones anthropisées représentent 53 % de la superficie du bassin versant de la Donga, la

savane boisée et la forét représentent respectivement 37 et 10 %. Ainsi, bien que les zones anthropisées
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et les jacheres ne représentent actuellement que 18 % de la surface du bassin de ’Ouémé supérieur,

ce type d’occupation du sol a vocation a croitre.

En complément de cette analyse basée sur I'occupation du sol, nous avons analysé 'impact de la
pédologie sur la conductivité hydraulique a saturation. Les résultats n’ont pas permis de dégager de

lien entre la pédologie et la conductivité hydraulique & saturation, ils sont présentés en annexe A.

7.2.2. Site de mesures

Nous avons choisi deux occupations du sol qui possedent des fonctionnements hydrodynamiques
a priori différents [GIERTZ et al., 2005; BORMANN et al., 2005] : Cultures et Savane arborée!, en
d’autres termes des sols cultivés et des sols occupés par une végétation naturelle . Pour s’affranchir
de l'effet du site sur les mesures, nous avons effectué des mesures sur trois sites répartis sur le bassin
versant comprenant chacun des cultures et de la savane arborée. Nous avons donc défini six sites
(figure 7.2) proches de 3 villes ou villages (Djougou, Bétérou et N'Dali) :

« Djougou Cultures (site de Nalohou),

« Djougou Savane arborée (site de Béléfoungou),

« Bétérou Cultures,

« Bétérou Savane arborée,

« N’Dali Cultures,

« N’Dali Savane arborée.

1120

1100

Sites de Djougou Sites de N'Dali

Savane arborée

1080

Savane arborée
(Béléfoungou)

Cultures
1060

Cultures
(Nalohou)

Limite du bassin
D versant de
I'Ouémé supérieur

1040 & Site de mesures

Sites de Bétérou
Cultures

1020

Savane arborée

1000
0 10 20 30 40 km

N N

340 360 380 400 420 440 460 480

FIGURE 7.2 — Position des 6 sites de mesures au sein du bassin versant de ’Ouémé supérieur. Systéme géodé-
sique et projection : WGS 84 - UTM3IN, unité : km.

1. Nous voulions initialement travailler sur les sols de forét qui représentent la moitié de la superficie du bassin.
Il s’est avéré par l'observation de la végétation in situ que de nombreux sites du bassin versant, classés en forét se
trouvaient étre des savanes arborées. Cette classe de savane arborée représente sans doute une fraction de la superficie
du bassin bien plus grande que 28 %.
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Sur chacun des sites, en plus d’une description du couvert végétal (annexe B), nous avons effectué
3 fois les mémes mesures (sur 3 emplacements distants d’une centaine de metres environ) afin de
renseigner la variabilité des mesures propre au site. La conductivité hydraulique du sol étant fortement
variable avec la profondeur, nous avons étudié le sol en surface et en subsurface. La subsurface
présente une apparence visuelle nettement différente de celle de la surface. Ceci se traduit a priori
par une modification des propriétés hydrodynamiques des sols. Pour cela, nous avons fait creuser
des fosses. Ces fosses présentent toutes une géométrie semblable. Elles mesurent 1 m de largeur et
1,5 & 2 m de longueur. Une premiere marche d’une profondeur variant de 0,6 a 0,9 m (profondeur
appelée subsurface dans ce chapitre) est dédiée aux mesures. La seconde marche a environ 1 m sert
d’emplacement pour ’expérimentateur. Pour chaque emplacement, nous avons réalisé des mesures et
des prélevements en surface et en subsurface. Pour chaque emplacement, nous avons effectué un essai
d’infiltrométrie & disque, prélevé un Echantillon Non Remanié (ENR) verticalement (figure 7.3). Sur
chaque site, nous avons prélevé 2 ENR supplémentaires en surface et nous avons aussi prélevé au
moins 2 ENR supplémentaires horizontalement et dans des directions perpendiculaires en surface et
en subsurface (figure 7.3) pour caractériser I’anisotropie du K (sous-section 3.2.3.2) excepté pour le
site Nalohou Cultures en subsurface. Nous avons prélevé des ENR supplémentaires et réalisé un essai
infiltrométrique supplémentaire pour analyser la dispersion intrinseque des mesures. Le tableau 7.1

synthétise les sites, les occupations du sol et les profondeurs de ces mesures.

Pour chaque emplacement, nous avons réalisé une description des horizons du sol des fosses de
mesure. A titre d’exemple, 'annexe B présente la description d’une fosse (emplacement) par site,

I'intégralité des descriptions se trouve dans le rapport de LOKONON et al. [2012]. Pour chaque empla-

% )
(’fﬁ RB
FIGURE 7.3 — Schéma d’une fosse de mesure. La coupe A-A’ est une coupe verticale. La coupe B-B’ est une vue

zénithale. Les infiltromeétres sont en orange, les ENR en rouge. Les ENR prélevés horizontalement
sont représentés.
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Tableau 7.1 — Sites, occupations du sol, profondeurs, nombre d’essais infiltrométriques et nombre de préle-
vements d’ENR réalisés. Ces mesures et prélevements ont été réalisés lors de la campagne de
terrain sauf lorsque c’est indiqué.

Site Occupation du sol Profondeur Nb. d’essais Nb. d’ENR
infiltrométriques prélevés
Djougou Savane arborée (Béléfoungou) Surface 3° 5+2h
Subsurface 3° 2f42h
Cultures (Nalohou) Surface 3 5420
Subsurface 3* 0°
Bétérou Savane arborée Surface 3414 542"
Subsurface 3 3420
Cultures Surface 3 542
Subsurface 3 3420
N’Dali Savane arborée Surface 3 5-42h4-2di
Subsurface 3 3444341
Cultures Surface 3 5+2h
Subsurface 3 3420

h prélevement horizontal de PENR pour I’analyse de I’anisotropie

di pour ’analyse de la dispersion intrinseéque

° dont 1 essai réalisé par S. Soubeyran et B. Hector

t'S. Soubeyran et B. Hector n’ont pas prélevé d’ENR dans leur fosse de caractérisation
* essais réalisés par D. Robert

* D. Robert n’a pas prélevé d’ENR dans ses fosses de caractérisation

cement, nous avons aussi prélevé un Echantillon Remanié (ER) afin de déterminer sa granulométrie

et sa quantité de matiere organique.

Nous avons intégré a cette étude les mesures infiltrométriques effectuées dans le cadre de re-
cherches précédentes, de fagon complémentaire et coordonnée (mesures de D. Robert [ROBERT, 2010]
et mesures de S. Soubeyran et B. Hector [SOUBEYRAN et al., 2011]).

7.2.3. Instruments et protocoles de mesures

La conductivité hydraulique du sol est obtenue par les mesures suivantes : mesures in situ de K
en fonction de h (potentiel matriciel) par infiltrométrie & disque [VANDERVAERE, 1995] ; mesures de

K par perméametre de laboratoire sur des ENR prélevés.

7.2.3.1. Infiltrométrie a disque

Les essais d’infiltrométrie ont été réalisés grace a trois infiltrometres a disque. Deux d’entre eux
sont des appareils fabriqués au LTHE, le troisieme, appartenant au LHME, est un 09.09 Tension
infiltrometer de marque Fijkelkamp Agrisearch Equipment. Ces trois appareils possedent un disque
d’infiltration de 10 cm de rayon, échelle caractéristique de la mesure. Ce type d’instrument permet
de mesurer le flux d’infiltration dans le sol d’étude pour un potentiel matriciel imposé h. Les essais

entrepris sont multi-potentiels. La gamme de potentiels matriciels explorée s’étend de -5 mm a -80 mm.
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Les données infiltrométriques nécessitent un traitement pour passer des valeurs de flux stabilisés
(régime permanent) aux conductivités hydrauliques et ainsi obtenir la conductivité hydraulique K
en fonction du potentiel matriciel imposé h [VANDERVAERE, 1995]. Nous avons réalisé 38 essais

infiltrométriques dont un qui est inexploitable.

7.2.3.2. Echantillons non remaniés (ENR)

Les ENR sont des échantillons de sol qui conservent le méme agencement spatial que ’agencement
i situ, en d’autres termes la structure du sol. La structure du sol joue un roéle majeur dans le
fonctionnement hydraulique du sol proche de la saturation. Ces échantillons sont prélevés grace a
des cylindres de 53 mm de diametre intérieur (échelle caractéristique de la mesure) et de 60 mm de
longueur. Il s’agit de cylindres de prélevement de marque Eijkelkamp Agrisearch Equipment. Nous
avons prélevé 73 ENR. Les ENR sont prélevés in situ en étant perturbés le moins possible puis
exploités en laboratoire. Ils permettent la mesure de la conductivité hydraulique a saturation K, par
application de la loi de Darcy grace a un perméametre de laboratoire, instrument 09.02 Laboratory
permeameter de marque Eijkelkamp Agrisearch Equipment. Cette campagne de terrain a été I’occasion
d’installer et de mettre en service cet équipement au LHME. Les notices d’utilisation en francais ont

été rédigées a cette occasion.

7.2.3.3. Echantillons remaniés (ER)

Les ER sont des préléevements de sols qui n’ont pas conservé leur structure in situ. Les prélevements
sont stockés soit dans les sacs plastiques, soit dans des boites aluminium tous les deux étanches. Les
ER ont été principalement utilisés pour la détermination de la composition granulométrique 5 classes
(argile, limon fin, limon gros, sable fin, sable grossier) par la méthode de Robinson effectuée par
le Laboratoire des Sciences du Sol (Université d’Abomey-Calavi, Bénin). La détermination de la
quantité de matiere organique a été réalisée par le Laboratoire d’Analyse des Sols d’Arras!. Il s’agit
de la mesure SOL 04-05. Nous avons prélevé 58 ER. La quantité de matiere organique a été déterminée
pour 14 ER.

7.2.4. Outils d’analyse statistique

7.2.4.1. Analyse de distribution statistique

“La compilation de nombreuses études montre que les propriétés de type statique telles que masse
volumique, composants texturaux, humidité a différentes valeurs de pression sont normalement dis-
tribuées [...]. Les propriétés de type dynamique telles perméabilité & saturation, sorptivité, vitesse de

pore, coefficient de dispersion hydrodynamique sont trés souvent distribuées log-normalement [...]
[VAUCLIN, 1982]

Pour la conductivité hydraulique des sol étudiés, nous avons estimé la probabilité que ’échantillon
soit issu d’une population dont la distribution suit une loi log-normale. Pour cela nous avons ajusté les
parametres de la loi statistique sur notre échantillon puis nous avons effectué un test de normalité.
Le test de normalité utilisé est celui d’Anderson-Darling. L’hypothese nulle de ce test statistique
est : “I’échantillon est issu d’une population qui suit la loi statistique choisie”. Le résultat du test

(la p-value) est la probabilité de se tromper en refusant I’hypothese nulle. Nous choisissons le seuil

1. http ://wwwhb.lille.inra.fr/las
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de 10 % pour le rejet de 'hypothese nulle. Si le résultat du test (p-value) est inférieur a 10 %, nous

considérons que 1’échantillon suit une loi statistique log-normale.

7.2.4.2. Analyse de la significativité des écarts entre les mesures

Afin de quantifier 'impact des parametres d’occupation du sol et de profondeur sur la variabilité
inter classe des mesures (une classe étant définie comme la sous-population des individus de I’échan-
tillon ayant la méme valeur de parametre), nous avons réalisé des tests statistiques sur 1’écart-type
(test de Fischer), la moyenne (test de Student!) et la médiane (test de Wilcoxon). Ces tests ont
respectivement pour hypothese nulle : les deux populations ont des écart-types identiques, les deux
populations ont des moyennes identiques et les deux populations ont des médianes identiques. Nous
choisissons le seuil de 10 % pour le rejet de I'hypothese nulle. Si le résultat du test (p-value) est infé-
rieur & 10%, nous considérons que la variable statistique en question est significativement différente

d’une population a 'autre.

7.2.4.3. Analyse de I'impact relatif des parameétres

La variabilité totale d’une propriété étudiée est expliquée par la variabilité de différents para-
metres : 'occupation du sol, la profondeur, le site de mesures. Nous définissons des classes pour
lesquelles chacune regroupe les mesures d’'une méme occupation du sol, d’'une méme profondeur et
d’un méme site de mesures. Si la variabilité des mesures entre classes (inter classe) est significative-
ment plus importante que la variabilité au sein de la classe (intra classe), nous analysons la capacité
relative de chaque parametre a expliquer la variabilité totale de la propriété étudiée. Nous basons
cette analyse de variabilité sur I'analyse de variance a un facteur. Ce test nécessite la normalité
des distributions considérés. Le test de normalité préliminaire appuiera cette hypothese. Lorsque les
distributions suivent des lois statistiques log-normale nous travaillons avec le logarithme des valeurs
pour respecter la normalité de la distribution. Ce test nécessite aussi de vérifier I’homoscédasticité
des classes de I’échantillon (égalité des variances). Elle est vérifiée par le test de Fischer. Dans les
cas étudiés, la variable est K(h) ou K, l'individu correspond a une valeur de la variable étudiée
et la classe est la combinaison d’une occupation du sol, d’une profondeur et d’un site de mesure.
L’hypothese nulle de ce test statistique est : “les distributions suivent la méme loi normale”. Nous
choisissons le seuil de 10 % pour le rejet de I'hypothese nulle. Si le résultat du test (p-value) est

inférieur & 10 %, nous considérons qu’au moins une moyenne s’écarte des autres moyennes.

7.2.4.4. Analyse en composantes principales

Lorsque 'analyse de l'impact relatif des parametres est pertinente, nous réalisons une Analyse
en Composantes Principales (ACP). Cette analyse projette les données dans une nouvelle base dont
les vecteurs unitaires maximisent la variance des données et sont orthogonaux (indépendants) les
uns des autres. Ces vecteurs correspondent aux composantes principales de ’analyse. La dispersion
de la population est expliquée en premier lieu par la premiere composante principale puis par la
deuxieme, etc. Dans cette nouvelle projection, il est possible d’ajouter des informations contenues par
les parametres associés aux individus (occupation du sol, profondeur, site de mesure). Les parametres

ne sont pas utilisés pour déterminer les composantes principales. La position de ces parametres dans la

1. L’homoscédasticité (égalité des variances) étant une condition d’application nécessaire de ce test, nous I’avons
vérifiée par le test de Fischer.
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nouvelle projection correspond au barycentre des individus possédant cette valeur de parametre. Les
coordonnées de ces barycentres renseignent sur la capacité des parametres a expliquer la variabilité

des données.

7.3. Résultats

Les mesures réalisées sur les ER montrent que les sols analysés présentent une faible teneur en
limon. Ces sols sont semblables a ceux décrits par DE CONDAPPA et al. [2008] sur la méme région. La
teneur en argile augmentent avec la profondeur de prélevement (figure 7.4). La quantité de matiere
organique dans le sol est plus importante et plus variable en surface (entre 10 et 60 g.kg!) qu’a 0,6 m

de profondeur (entre 3 et 8 g.kg!).

Lo

()
SiLo i
Si
\ \ \ \ \ \
% % r\ % ) ) 2
[%] Sand 50-2000 um

FIGURE 7.4 — Triangle des textures. Composition granulométrique des 58 ER prélevés. Clay (argile, Cl), silt
(limon, Si), sand (sable, Sa), loam (loam, Lo). Classification du United States Department of
Agriculture (USDA soil texture classification). La taille et la couleur des cercles sont fonction
de la profondeur de prélevement. La taille des cercles augmente avec la profondeur, la clarté
diminue avec la profondeur.

7.3.1. Conductivités hydrauliques a saturation K, des sites de mesures

Nous avons prélevé des ENR dans les trois directions de ’espace afin de caractériser 1’anisotropie

de K. Ces mesures sont analysées dans la sous-section 3.2.3.2 et utilisées dans le chapitre 5.

7.3.1.1. Dispersion intrinséque aux mesures

Deux triplets et un couple d’ENR ont été prélevés dans des conditions similaires : méme site, méme
occupation du sol, méme profondeur et distants de quelques décimetres. Il s’agit des triplets d’ENR
2084-2502-2505 et 2092-2507-2617 et du couple d’ENR 2076-2508. Ces comparaisons donnent
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un ordre de grandeur de la dispersion intrinséque & la mesure (tableau 7.2). Elles montrent que ce

type de mesures peut amener a des différences de K proche de la décade.

Tableau 7.2 — Conductivités hydrauliques a saturation K prélevés dans des conditions similaires. Les valeurs
sont arrondies pour garder deux chiffres significatifs.

Triplet 1 Triplet 2 Couple
ENR K [m.s1] ENR K [m.s] ENR K [m.s]
2084  4,9.107° 2092  4,8.107° 2076  8,6.107°
2502  2,0.107° 2507 16.107° 2508 62.107°
2505 6,3.107° 2617 2,5.107°

7.3.1.2. Distribution statistique des K

La loi statistique qui s’ajuste a I’échantillon de 73 individus de K est une loi log-normale de para-
metres o = -9,48 et 5 = 1,38. La p-value du test d’Anderson-Darling est de 97 %. Il est donc raison-
nable de considérer que la population de K suit une loi log-normale, ce qui rejoint les constatations de
VAUCLIN [1982]. La log-normale ajustée de 1’échantillon de K a une espérance de 1,96.104 m.s™!; une

médiane de 7,60.10° m.s'!, un mode de 1,14.10° m.s'! et une variance de 2,18.10"7 m2.s2 (figure 7.5).
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FI1cURE 7.5 — Distribution des 73 valeurs de K s des sites d’étude avec la loi log-normale correspondante ajustée.

7.3.1.3. Parametres explicatifs de la variabilité des mesures

Si 'on considere les K¢ de subsurface et que 1'on réalise les tests sur la significativité des écarts de
mesures sur le parametre d’occupation du sol, nous ne rejetons pas I’hypothese nulle en moyenne et
en médiane (les écart-types étant égaux). En d’autres termes, les Ky moyens et médians en subsur-
face pour les cultures ne sont pas significativement différents des K, en subsurface pour les savanes
arborées. Les tests statistiques sur 'occupation du sol sans distinction de profondeur et en surface

ne vérifient pas 'hypothese d’homoscédasticité.

Si I'on considere les K, sans distinction d’occupation du sol et que 'on réalise les tests sur la
significativité des écarts de mesures sur le parametre de profondeur, nous ne rejetons pas ’hypothése
nulle en moyenne et en médiane (les écart-types étant égaux). En d’autres termes, les Ky moyens
et médians en surface ne sont pas significativement différents des K, en subsurface. Ces écarts en
moyenne et en médiane concernant la profondeur restent non significatifs pour la sous-population de
K de savane arborée alors qu’ils deviennent significatifs pour la sous-population de K de cultures.
La conductivité hydraulique & saturation moyenne de cultures en surface (1,4.10* m.s!) est signifi-

cativement différente de la conductivité hydraulique a saturation moyenne de cultures en subsurface
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(6,8.10°° m.st). Les conductivités hydrauliques étant distribuées log-normalement, les moyennes sont

calculées comme étant I’exponentiel de la moyenne des logarithmes népériens des valeurs.

7.3.1.4. Analyse de I'impact relatif des parametres

La variable est ici K, l'individu est une valeur de K et la classe est la combinaison d’un site,
d’une occupation du sol et d’une profondeur. Nous disposons d’une variable, 48 individus et 11 classes
(la classe Nalohou Cultures Subsurface n’est pas représentée). L’homoscédasticité des 11 classes est
vérifiée.

La p-value de Panalyse de variance & un facteur est de 30 %. Ce résultat montre que les valeurs
moyennes de K, des classes ne sont pas significativement différentes. L’analyse de I'impact relatif
des parametres sur la variabilité de K n’est pas pertinente car la variabilité inter classe n’est pas

significativement différente de la variabilité intra classe.

7.3.2. Courbes K (h) des sites de mesures

7.3.2.1. Dispersion intrinseque aux mesures

Deux essais infiltrométriques (essais 6 et 36) ont été menés dans des conditions similaires : site de
savane arborée a Bétérou en surface, distants de 10 m. Leur comparaison donne un ordre de grandeur
de la dispersion intrinseque & la mesure (tableau 7.3). Le rapport de K entre les deux essais varie selon
le potentiel matriciel imposé de 1,51 a 2,02 et le maximum est atteint pour un potentiel matriciel de
-60 mm.

Tableau 7.3 — Tableau des conductivités hydrauliques K [m.s!] en fonction du potentiel matriciel A pour les
essais 6 et 36 réalisés dans des conditions similaires. Rapport des K entre les 2 essais (sans

unité). - : valeur manquante.
h [mm] -80 -60 -30 -15 7,5 -5
Essai 6 1,23.107% 1,48.10°% 3,15.107% 5,21.107% 6,57.10°% 7,10.10°6
Essai 36 2,15.1076 2,99.107% 4,91.107% 7,85.10°6 - -
Essai 36 / Essai 6 1,75 2,02 1,56 1,51 - -

7.3.2.2. Distribution statistique des K (h)

Apres ajustement de lois log-normales aux 6 échantillons K (h = —80 mm), K(h = —60 mm),
K(h = =30 mm), K(h = =15 mm), K(h = —7,5 mm) et K(h = —5 mm) comprenant chacun
37 individus, les p-values respectives sont 80 %, 71 %, 64 %, 57 %, 78 % et 88 %. Puisque nous avons
retenu le seuil de 10 %, il est donc raisonnable d’affirmer que la population des courbes K (h) suit

une loi log-normale.

7.3.2.3. Parametres explicatifs de la variabilité des mesures

Si 'on considere les essais infiltrométriques de surface et que l'on réalise les tests sur la significa-
tivité des écarts de mesures sur le parameétre d’occupation du sol, nous rejetons ’hypothése nulle en
moyenne et en médianes (les écart-types étant égaux). En d’autres termes, les courbes moyennes et
médianes K (h) en surface pour les cultures sont significativement différentes des mémes courbes en

surface pour les savanes arborées. Rappelons que notre stratégie de mesure est basée sur le postu-
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lat suivant : la variable intermédiaire explique une partie significative de la variabilité spatiale des
mesures de la variable d’intérét. L’analyse des courbes K (h) de surface valide, a posteriori, le choix
de l'occupation du sol comme variable intermédiaire. La figure 7.6, en boites a moustaches, illustre
ces écarts en termes de médiane. En surface, les sols des cultures ont une conductivité hydraulique
supérieure a celle du sol de savane. Cette différence s’accentue avec la saturation (figure 7.6). Le ta-
bleau 7.4 indique les valeurs moyennes des sous-populations Cultures et Savane arborée en surface qui
sont significativement différentes!. En subsurface, les courbes moyennes et médianes de K (h) issues
d’occupations du sol différentes, ne sont pas significativement différentes. Ce résultat est similaire a
celui trouvé pour les K. Les tests statistiques sur 'occupation du sol sans distinction de profondeur
ne vérifient pas I’hypothese d’homoscédasticité. Les tests statistiques sur la profondeur ne vérifient

pas ’hypothese d’homoscédasticité.
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FIGURE 7.6 — Distributions des valeurs K (h) pour les essais infiltrométriques de surface (profondeur nulle)
selon I'occupation du sol (Cultures en vert, Savane arborée en violet). Les courbes noires sont
les interpolations et extrapolations a h = 0 mm des médianes des distributions.

Tableau 7.4 — Conductivités hydrauliques moyennes en surface K (h) [m.s™!] significativement différentes pour
les cultures et les savanes arborées.

h [mm] -80 -60 -30 -15 -7,5 -5
Cultures — Surface 2,9.107% 5,4107% 1,5.10° 2,7.107° 3,6.107° 4,0.107°
Savane arborée — Surface 1,9.107%¢ 2,7.107% 6,3.107¢ 1,1.107° 1,4.10™® 1,6.107°

7.3.2.4. Analyse de I'impact relatif des parameétres

Pour I'analyse de variance a un facteur, la variable est K(h), 'individu est I’essai infiltrométrique
et la classe est la combinaison d’un site, une occupation du sol et une profondeur. Nous disposons
de 6 variables (une variable par potentiel matriciel imposé), 36 individus et 12 classes. Chaque classe

comporte 3 individus. L’homoscédasticité des 12 classes est vérifiée pour les 6 variables.

Les p-values de 'analyse de variance a un facteur pour les potentiels matriciels imposés -80 mm ;
-60 mm ; -30 mm ; -15 mm ; -7,5 mm et -5 mm sont respectivement 0,04 %; 0,2 %; 0,5 %; 0,4 % ; 1 % et

1. Nous utilisons ce résultat dans le chapitre 8.
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2 %. Les résultats de ce test statistique montrent que I'une des moyennes des classes differe des autres
moyennes pour tous les potentiels matriciels imposés. En d’autres termes, au moins une des courbes
moyennes de K (h) differe des autres courbes moyennes de K (h). L’analyse de 'impact relatif des
parametres sur la variabilité de K (h) est pertinente car la variabilité inter classe est significativement

plus importante que la variabilité intra classe.

7.3.2.5. Analyse en composantes principales des essais infiltrométriques

Pour analyser I'impact relatif des parametres sur la variabilité de K (h) nous réalisons une ACP.
Nous disposons de 36 courbes K (h). La variable analysée est la courbe K (h). Les individus sont les

36 essais infiltrométriques.

La premiere composante principale explique 86 % de la variance des individus, la deuxiéme en
explique 12 %. Cette analyse inclut les variables qualitatives suivantes : occupation du sol, profondeur,
site. Le tableau 7.5 indique les coordonnées des barycentres des variables qualitatives. Les valeurs
d’occupation du sol possedent les valeurs les plus importantes sur la premiere composante principale.
Cette composante expliquant 86 % de la variance des individus, ’occupation du sol est le parametre
qui explique le mieux la variabilité des conductivités hydrauliques (figure 7.7). Le site de mesures est
le dernier parametre qui explique la dispersion des K (h) sur cette composante. Ainsi il est possible

d’affirmer que le site de mesures n’a pas une influence prédominante sur la variabilité des mesures.

Tableau 7.5 — Tableau des coordonnées des barycentres de variables qualitatives pour les 2 premieres compo-
santes principales.

Variables qualitatives Coordonnées

1% composante  2°™¢ composante

Cultures 0.746 0.100
Savane arborée -0.746 -0.100
Surface 0.613 0.037
Subsurface -0.613 -0.037
Bétérou 0.494 0.200
N’Dali -0.198 -0.427
Djougou -0.296 0.226

7.4. Discussion

7.4.1. Apports relatifs de l'infiltrométrie a disque
et de la perméamétrie de laboratoire

Pour les K5, les tests statistiques nous renseignent plutot sur 'impact de la profondeur (3 résultats
sur 3) que sur I'impact de 'occupation du sol (1 résultat sur 3). La mesure et 'analyse des K par
perméamétrie ne permet donc pas de proposer une caractérisation spatiale de la conductivité hydrau-
lique a saturation a I’échelle de I’Ouémé supérieur par le biais de la connaissance de l'occupation du

sol. Les mesures de K, montrent peu de différences significatives pour les parametres étudiés (seuls
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FIGURE 7.7 — Position des individus (points ronds) sur les 2 premieres composantes principales. La couleur
correspond a la variable qualitative “Occupation du sol” : Cultures en vert, Savane arborée en
violet. La position des carrés correspond au barycentre des individus possédant cette valeur
d’occupation du sol correspondante.

les K en cultures different significativement entre la surface et la subsurface). Cette absence de dif-
férences significatives peut étre expliquée en partie par la forte dispersion intrinseque des mesures.
Cette dispersion peut aussi expliquer en partie la différence non significative entre la variabilité inter
classe et la variabilité intra classe qui ne permet pas ’analyse de I'impact relatif des parametres sur
la variabilité du K.

Les courbes K (h) nous renseignent sur I'impact de 'occupation du sol (2 résultats sur 3) et non
sur 'impact de la profondeur (0 résultat sur 3). Le fait que les courbes K (h) en surface sont signi-
ficativement différentes selon 'occupation du sol est un résultat important apporté par les mesures
infiltrométriques au regard de 'objectif de cette campagne de terrain et de la stratégie de mesure
adoptée. Nous utilisons ce résultat dans le chapitre 8 pour analyser 'impact de la variabilité spatiale
de la conductivité hydraulique a saturation sur ’évapotranspiration et le bilan hydrologique simulés
par le modele nTopAMMA. La faible dispersion intrinseque des mesures des courbes K (h) peut ex-
pliquer en partie la pertinence de ’analyse de I'impact relatif des parametres sur la variabilité de ces
courbes. Cette analyse met en évidence le fait que 'occupation du sol est le parametre qui explique
au mieux la variabilité des courbes K (h), ce qui constitue un second résultat important amené par

les essais infiltrométriques.

7.4.2. Impact significatif du travail des sols cultivés
sur la conductivité hydraulique de surface

Les mesures de K des sols de cultures en surface sont significativement supérieures a celles de
subsurface alors qu’elles ne le sont pas sur les sols de savane arborée. Par le simple fait des différences
texturales et structurales des horizons pédologiques des sols, le résultat concernant les cultures est
attendu alors que celui concernant les savanes arborées I’est moins. Ce dernier peut étre expliqué en

partie par la forte dispersion intrinseque des mesures de K, que nous avons déja relevé.
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Les mesures de K (h) pour les sols de surface montrent des écarts significatifs concernant ’occupa-
tion du sol (les sols de cultures sont plus conducteurs que les sols de savane arborée). En subsurface
ces écarts sont non significatifs a la fois pour les courbes K (h) et les valeurs de K. Cela implique
que le travail des couches de sols de surface sur les zones de cultures augmente significativement la
conductivité hydrauliqu