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Résumé 
 
 La vallée de la Punaru’u est le second bassin versant, par sa taille, de la Polynésie 
française. Abritant la plus grande zone industrielle du Pays, la vallée de la Punaru’u est 
emblématique des impacts de l’anthropisation sur le milieu naturel. L’exploitation de sa 
ressource en eau est au centre des préoccupations des industriels et des collectivités locales.  
 
 L’objectif affiché du projet était de mieux définir et de mieux comprendre les transferts 
d’eau dans le sol sous la zone industrielle et d’estimer l’impact des activités humaines sur la 
ressource en eau. Les recherches et investigations devaient aboutir à la mise en place d’une 
modélisation hydrogéologique de la zone d’étude.  
 
 En s’appuyant sur la définition des caractéristiques hydrodynamiques du sol une 
première partie du travail s’est concentrée à faire le lien avec les propriétés texturales et 
structurales du sol. Cette approche physique et analytique a permis d’ouvrir la voie à un 
protocole d’acquisition de données novateur basé sur les propriétés texturales du sol et plus 
particulièrement sur la courbe de distribution cumulée du diamètre des particules. Ce résultat 
a l’avantage de résoudre les problèmes d’échelle et de s’affranchir d’une dépendance aux 
conditions initiales et limites qui habituellement handicape l’interprétation des mesures des 
paramètres hydrodynamiques du sol. Ce travail a pour ambition de proposer une 
méthodologie rigoureuse permettant de faire le lien entre l’étude hydrodynamique des sols et 
les phénomènes hydrologiques plus globaux. 
 
 Une seconde phase de travail s’est concentrée sur l’analyse plus statistique des données 
hydrologiques et hydrogéologiques issues des mesures de terrain. Il en résulte un schéma 
rénové des dynamiques hydrologiques et hydrogéologiques des basse et moyenne vallées de 
la Punaru’u. D’un point de vue quantitatif, la ressource en eau s’épuise beaucoup plus en 
surface et dans les premiers mètres du sol que dans les aquifères plus profonds. Cependant, 
lors de forts épisodes pluvieux les nappes alluvionnaires sont toutes connectées, impliquant 
un risque potentiel de pollution. Ces résultats offrent un regard nouveau sur la vulnérabilité de 
la ressource en eau.  
 
 L’approche analytique et l’interprétation hydrogéologique ont permis finalement de 
paramétrer une modélisation du sous-sol de la zone industrielle basée sur le solver ModFlow. 
Les phases d’initialisation, de calibration et de validation ont été approuvées. Le modèle peut 
alors être utilisé pour évaluer des scénarios futurs où les conditions aux limites du système 
hydrologique sont soumises à une modification significative.    
 
 
Mots clés : caractéristique hydrodynamique, propriété texturale, équations de transferts, 
particules, pores, échelle spatiale, écoulement, eaux souterraines, hydrologie, nappe, Tahiti, 
modélisation, ModFlow. 
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Abstract 
 
 Punaru'u’s valley is the second watershed by size of French Polynesia. The valley hosts 
the most important industrial area of the country. The area is becoming an emblematic area 
because of urbanization impacts on natural environment. Exploitation of water resources is a 
central preoccupation for industries and local communities. 
 
 The aim of the present study is to analyze and to understand the surface and soil water 
transfer processes allowing for quantifying its vulnerability to the impact of human activities. 
Secondly, a hydrological simulation model should be developed able to describe the 
integrated flow processes of the area. 
 
 Using a theoretical methodology especially developed for the characterization of 
hydrodynamic soil characteristics, the first part of this work is focused on the relation between 
textural and structural soil properties. Physical and analytical concepts are used to find a way 
to open a new data provision strategy based on the knowledge of measurable textural soil 
properties. The approach provides an original solution for tackling the important scale 
problem (time and space) that affects most integrated modeling schemes used to describe 
hydrological flow processes at watershed scale. 
 
 Second part of this work is focused on the statistical analysis of the hydrological and 
hydrogeological field data collected for the study area. The results give a new insight in the 
hydrological and hydrogeological flow processes of the lower part of the Punaru'u valley. A 
quantitative interpretation shows how soil water resources (especially those that are close to 
the soil surface) are affect by human activities. Among the four superposed aquifers present in 
the Punaru’u valley, the three alluvial aquifers situated in the first 40 meter from the soil 
surface are all connected. As a result, during intensive rainfall events, a potential risk of 
pollution exists for these aquifers, highlighting the actual vulnerability of the water resources 
of the Punaru’u valley. 
 
 The analytical approach and the hydrogeological interpretation allow for setting up a 
modeling scheme based on the « ModFlow » solver; the model is able to reproduce the 
hydrological flow processes of the lower part of the Punaru’u valley. The consecutive steps of 
initialization, calibration and model validation are achieved. The model can be used to assess 
future scenarios for different initial and boundary conditions. 
 
 
Keywords : hydrodynamic caracteristics, textural properties, transfert equations, particles, 
pores, spatial scale, flow, groundwater, hydrology, water table, Tahiti, modelisation, 
ModFlow. 





 





Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau  

 

Sommaire 
 

Partie 1 : Contexte général 
 
I.  Introduction .................................................................................................................... 26 

1.1. Cycle hydrologique général et bilan hydrique du bassin versant............................. 26 

1.2. Tahiti et sa problématique........................................................................................ 28 

1.3. Vallée de la Punaru'u................................................................................................ 29 

1.4. Zone industrielle....................................................................................................... 29 

1.5. Enjeux autour de la ressource en eau ....................................................................... 30 

1.6. Genèse et encadrement du projet de recherche ........................................................ 31 

1.7. Objectifs principaux de la thèse ............................................................................... 32 

1.8. Démarche et organisation......................................................................................... 33 

 
Partie 2 : Rappels théoriques 
 
II.  Description et étude du milieu sol................................................................................. 38 

2.1. Généralités................................................................................................................ 38 

2.2. Représentation physique du sol................................................................................ 38 

2.2.1. Matrice du sol ..................................................................................................................... 38 

2.2.2. Texture................................................................................................................................ 39 

2.2.3. Structure.............................................................................................................................. 40 

2.3. Propriétés physiques du sol ...................................................................................... 41 

2.4. Propriétés hydrodynamiques du sol ......................................................................... 43 

2.4.1. Teneur en eau du sol (θ) .....................................................................................................43 

2.4.2. Pression capillaire de l’eau dans le sol (h).......................................................................... 45 

2.4.3. Caractéristique de rétention d’eau, h(θ).............................................................................. 45 

2.4.4. Conductivité hydraulique (K) ............................................................................................. 50 

2.5. Relations fonctionnelles des propriétés physiques du sol ........................................ 51 

2.5.1. Fonction décrivant la distribution granulométrique des particules..................................... 51 

2.5.2. Fonction décrivant la distribution de la taille des pores ..................................................... 55 

2.5.3. Fonctions décrivant la relation de rétention d’eau h(θ) ...................................................... 62 

2.5.4. Fonctions décrivant la conductivité hydraulique K(θ)........................................................ 65 

2.5.5. Limite de la caractérisation hydrodynamique du sol .......................................................... 69 

2.6. Mesures des propriétés physiques et hydrodynamiques du sol................................ 70 

2.6.1. Mesure de la distribution des particules ............................................................................. 70 

2.6.2. Mesure de la teneur en eau volumique ............................................................................... 72 



 Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 

  

2.6.3. Mesure de la pression capillaire ......................................................................................... 73 

2.6.4. Mesure de la conductivité hydraulique............................................................................... 74 

2.7. Acquisition de données ............................................................................................ 78 

2.7.1. Importance des problèmes d’échelle................................................................................... 79 

2.7.2. Processus clés ..................................................................................................................... 81 

2.7.3. Paramètres clés ................................................................................................................... 81 

2.7.4. Stratégie d’acquisition des données.................................................................................... 82 

2.7.5. Solution proposée ............................................................................................................... 83 

2.8. Aspects conceptuels des écoulements souterrains dans la zone non-saturée ........... 86 

2.8.1. Equations générales de l’écoulement.................................................................................. 86 

2.8.2. Infiltration........................................................................................................................... 88 

2.9. Solutions analytiques de l’équation d’écoulement dans la zone non-saturée ............ 89 

2.9.1. Solution de Philip ............................................................................................................... 90 

2.9.2. Modèle de Green et Ampt................................................................................................... 91 

2.10.  Ecoulements dans la zone saturée ........................................................................... 92 

2.10.1. Equations générales .......................................................................................................... 92 

2.10.2. Modèles numériques par différences finies ou éléments finis.......................................... 93 

III. Les écoulements .............................................................................................................. 95 

3.1. Rappels ..................................................................................................................... 95 

3.2. Flux atmosphériques ................................................................................................ 95 

3.2.1. Pluviométrie........................................................................................................................ 95 

3.2.2. Evapotranspiration.............................................................................................................. 96 

3.3. Flux de surface ....................................................................................................... 100 

3.3.1. Ruissellements .................................................................................................................. 100 

3.3.2. Rivières et cours d’eau...................................................................................................... 100 

3.4. Flux souterrains ...................................................................................................... 102 

3.4.1. Zone non-saturée .............................................................................................................. 103 

3.4.2. Zone saturée...................................................................................................................... 103 

3.4.3. Aquifères .......................................................................................................................... 103 

 

Partie 3 : Tahiti et la vallée de la Punaru'u 
 
IV. Zone d’étude ................................................................................................................. 110 

4.1. Bassin versant de la Punaru'u ................................................................................. 110 

4.2. Histoire des aménagements de la vallée de la Punaru'u ......................................... 112 

4.2.1. Production d’Agrégat........................................................................................................ 112 

4.2.2. Zone industrielle ............................................................................................................... 114 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau  

 

4.2.3. Modification du lit de la rivière........................................................................................ 115 

4.2.4. Captage d’Alimentation en Eau Potable (AEP)................................................................ 115 

4.3.  Géomorphologie et topographie............................................................................. 117 

4.3.1. Formation de Tahiti .......................................................................................................... 117 

4.3.2. Géomorphologie des pentes de la vallée de la Punaru'u................................................... 119 

4.3.3. Caractéristiques topographiques....................................................................................... 120 

4.4.  Géologie et pédologie............................................................................................. 121 

4.4.1. Géologie............................................................................................................................ 121 

4.4.2. Pédologie .......................................................................................................................... 122 

4.5. Météorologie .......................................................................................................... 127 

4.6. Climatologie ........................................................................................................... 128 

4.6.1. Précipitations .................................................................................................................... 128 

4.6.2. Température...................................................................................................................... 130 

4.6.2. Insolation et évapotranspiration........................................................................................ 130 

4.7. Hydrométrie ........................................................................................................... 131 

V.  Analyse hydrologique.................................................................................................. 134 

5.1. Etude des précipitations ......................................................................................... 134 

5.1.1. Aléa pluviométrique sur l’île de Tahiti............................................................................. 134 

5.1.2. Description des données utilisées ..................................................................................... 134 

5.1.3. Modèle de répartition spatiale de la pluie......................................................................... 135 

5.1.4. Spatialisation de la pluie................................................................................................... 139 

5.2. Débit de la rivière................................................................................................... 142 

5.2.1. Mesures de Débit .............................................................................................................. 142 

5.2.2. Captage d’Alimentation en Eau Potable (AEP)................................................................ 145 

5.2.3. Effet toboggan .................................................................................................................. 148 

5.2.3. Effet cimentation .............................................................................................................. 150 

5.2.4. Interprétation de l'hydrologie de surface et impacts sur l'infiltration ............................... 151 

5.3. Evapotranspiration ................................................................................................. 152 

5.4. Bilan hydrologique de la haute vallée .................................................................... 153 

5.4.1. Objectifs et méthodologie................................................................................................. 153 

5.4.1. Approche méthodologique................................................................................................ 154 

5.4.2. Spatialisation .................................................................................................................... 156 

5.4.3. Estimations quantitatives.................................................................................................. 157 



 Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 

  

VI. Hydrogéologie préliminaire de la ZI de la Punaru’u................................................158 

6.1. Données piézométriques, Débit des forages .......................................................... 158 

6.1.1. Contexte............................................................................................................................ 158 

6.1.2. Inventaire des forages et données disponibles.................................................................. 159 

6.1.3. Analyse des données piézométriques ............................................................................... 160 

6.2. Description des nappes........................................................................................... 167 

6.3. Recharge et interconnexion.................................................................................... 168 

6.4. Production des forages ........................................................................................... 169 

6.5. Interprétations et évaluation des risques ................................................................ 170 

 
Partie 4 : Modélisation 

 
VII. Modélisation et paramétrisation ................................................................................. 178 

7.1. Intérêts et objectifs ................................................................................................. 178 

7.2. ModFlow ................................................................................................................ 178 

7.3. Bases conceptuelles de ModFlow .......................................................................... 179 

7.4. Discrétisation spatiale ............................................................................................ 183 

7.4.1. Maillage de surface........................................................................................................... 183 

7.4.2. Dimension verticale du maillage ...................................................................................... 185 

7.5. Discrétisation temporelle........................................................................................ 186 

7.6. Paramétrisation du modèle ..................................................................................... 187 

7.7. Méthodologie de validation.................................................................................... 188 

VIII. Calibration du modèle................................................................................................ 191 

8.1. Préambule............................................................................................................... 191 

8.2. Phase 1 : Initialisation ............................................................................................ 191 

8.3. Phase 2 : Calibration .............................................................................................. 193 

8.4. Phase 3 : Validation................................................................................................ 194 

8.5. Bilan hydrique du système ..................................................................................... 196 

8.6. Utilisation du modèle : l’influence des forages...................................................... 196 

8.7. Limites et préconisations........................................................................................ 197 

 
 
IX. Conclusion..................................................................................................................... 200 
X. Bibliographie................................................................................................................. 206 
XI. Symboles........................................................................................................................ 222 
 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau  

 

XII. Annexes ......................................................................................................................... 236 

12.1. Relation entre la distribution de la taille de particule et la distribution de la taille des 
pores 236 

12.1.1. Diamètres des particules et rayon des pores................................................................... 236 

12.1.2. Paramètre de tortuosité ................................................................................................... 242 

12.1.3. Paramètre Rvg .................................................................................................................. 249 

12.2.  Matériels et protocoles de mesures hydrologiques ...............................................251 

12.2.1. Pluviométrie.................................................................................................................... 251 

12.2.2. Mesure de débit .............................................................................................................. 252 

12.3.  Tahiti Rain Elevation Model ................................................................................. 256 

 



 



 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Première Partie 
- 

Contexte général 
- 



 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 26 

 

 I.  Introduction 
 

1.1. Cycle hydrologique général et bilan hydrique du bassin versant 
 
 L’une des caractéristiques spécifiques à la planète « Terre » est la présence 
d’importantes quantités d’eau liquide en sa surface. Elle en a hérité l’appellation de Planète 
Bleue. L’eau est l’un des éléments essentiels au développement de la vie. L’existence même 
de la plupart des organismes vivants connus dépend de sa disponibilité et de sa qualité. L’eau 
existe sur la Terre à l’état solide, liquide et gazeux. Elle est répartie en quatre grands 
réservoirs : les océans et les mers, les eaux continentales (i.e., glaciers, lacs et rivières), 
l’atmosphère et la biosphère. Le volume global de l’eau sur la Terre n’a pas évolué depuis  
4 milliards d’années. L’eau douce ne représente que 3 % du volume total. Elle se répartit à 
68 % pour les calottes glacières et les glaciers, 31 % dans le sous-sol et seulement 0.3 % pour 
les eaux de surface (i.e., lacs et rivières) (Gleick, 1996). L’eau, dans son contexte planétaire, 
est animée d’une dynamique perpétuelle sous l’effet thermique du rayonnement solaire qui 
favorise le changement de l’état liquide à l’état gazeux, la vaporisation. Les interactions entre 
la pression atmosphérique et les variations de la température alimentent le processus. La force 
gravitaire participe également au mouvement de ce phénomène. Le Cycle de l’eau, ou Cycle 
hydrologique, est le modèle décrivant les transferts de l’eau d’un réservoir à un autre. Une 
définition plus concise présente le cycle hydrologique comme le modèle conceptuel décrivant 
les réserves et les mouvements de l’eau à travers les quatre réservoirs de la planète (e.g., 
Pidwirny, 2006). 
 
 L’augmentation de la population et le développement des activités humaines 
provoquent une pression accrue sur la ressource en eau douce partout sur la planète. Au XXe 
siècle, les priorités étaient concentrées sur le développement de grandes infrastructures 
permettant de produire et de distribuer l’eau. Aujourd’hui, les problématiques sont de plus en 
plus axées sur la protection de la ressource et sur sa qualité dans le contexte d’une 
consommation toujours plus importante (Chriqui et Monange, 2013). L’eau douce, étant 
inégalement répartie sur la planète, devient un enjeu stratégique pour le bien-être des 
populations et joue, de fait, un rôle économique et souvent politique de premier ordre.  
 
 La maîtrise des phénomènes d’érosion et d’inondations conditionne les actions de 
développement des espaces occupés par les hommes. L’eau, par sa dynamique, est l’un des 
éléments essentiels à prendre en compte pour contrôler les risques et protéger les populations 
et les infrastructures. 
 
 Une gestion équilibrée et pérenne de l'eau débute par une bonne connaissance des 
phénomènes naturels qui interagissent sur sa dynamique. La compréhension de ces mécanismes 
est la raison de la science l’hydrologique. Cette discipline s’applique à décrire les 
phénomènes de changement d’état et les interactions entre l’eau et le milieu de l’écoulement 
ou du stockage. L’hydrologie, dans sa pratique plus quotidienne, appréhende le cycle de l’eau 
sur des échelles spatiales plus réduites (Figure 1).  
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Figure 1 : Schéma du cycle de l'eau. (tiré de Haverkamp et al., 1998) 
 
 L’espace hydrologique est délimité par les frontières du bassin versant ou par la ligne 
limite de partage des eaux (e.g., Cosanday et Robinson, 2000). Dans cette zone, le cycle 
hydrologique s’appréhende quantitativement par la loi de conservation de la masse héritée de 
la mécanique des fluides. Dans sa formulation la plus simple, elle équilibre les apports, ou 
entrées d’eau, et les sorties, ou décharges, accompagnées de la variation des réserves dans un 
espace et un temps délimité :  
 

Flux d’entrée = Flux de sortie ± variation des réserves (1.1) 
 
 Lorsque l’hydrologue étudie un bassin versant et l’équilibre des flux hydriques, les 
travaux débutent invariablement par l’inventaire des connaissances relatives aux différents 
paramètres de l’équation de continuité qui décrit plus précisément la loi de conservation à 
l'échelle du bassin versant :  
 

∆SIEQP ±++=  (1.2) 
 
où P représente l’intensité de la pluie, les apports extérieurs en eau ; Q est l’écoulement de 
surface ; E décrit l’évapotranspiration (i.e., évaporation et transpiration du couvert végétal) ;  
I définit les processus d’infiltration de l'eau à travers la surface du sol ; enfin, S∆  exprime la 
variation des réserves d’eau dans le sol. Chaque élément est défini comme un flux [L3/L2/T] à 
l'échelle du bassin versant. 
 
 Chacun des éléments du cycle hydrologique fait l’objet de mesures et de méthodologies 
spécifiques permettant de construire un modèle du bilan hydrique, toujours à l’échelle du 
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bassin versant. Ces modèles peuvent être globaux, spatialisés ou distribués, en fonction des 
objectifs d'une étude, de la disponibilité des données et de la précision spatio-temporelle qui 
est envisagée (e.g., Hingray et al., 2009). De manière très générale, la loi de conservation 
permet d'établir un bilan global, sur l'échelle d'une année ou de plusieurs mois, des volumes 
impliqués dans l'équilibre hydrologique. Bien que grossière, cette estimation fournit les 
limites permettant d'assurer la concordance d'un modèle plus précis dans lequel les 
écoulements sont définis avec plus de détails. La pluie, l'évapotranspiration et l'écoulement de 
surface sont des flux relativement accessibles aux mesures. En revanche, les processus 
souterrains sont eux plus complexes à apprécier. Les mesures dans le sol sont nettement plus 
difficiles à réaliser.   
 
 Les phénomènes relatifs aux interactions entre l’eau et le sol nécessitent plus qu’une 
attention particulière, une science particulière : l’hydrogéologie. L’hydrogéologie est un 
champ de recherche interdisciplinaire faisant intervenir des connaissances en géologie, 
hydrologie, physique du sol et mathématiques.  
 
 Dans le contexte hydrogéologique, l’écoulement se définit par le déplacement d’un 
fluide à travers le sol qui est un milieu poreux partiellement saturé. En dehors des propriétés 
spécifiques de l’eau, l’écoulement souterrain est fortement conditionné par les caractéristiques 
du milieu qu’il traverse. Le sol et plus généralement les structures géologiques sont des 
environnements complexes et hétérogènes. Le sol est divers, variable dans le temps et 
l’espace. Il est aussi partiellement déformable sous l’effet des forces qui le contraignent. 
La problématique la plus présente est la difficulté à obtenir des informations directes et 
exhaustives sur son état. A partir de quelques informations parcellaires recueillies sur le 
terrain, l’hydrogéologue doit calculer, interpréter et modéliser les transferts d'eau dans le sol 
afin d’approcher au mieux une réalité qu’il ne pourra reproduire dans sa grande complexité.  
 

1.2. Tahiti et sa problématique 
 
 L'île de Tahiti est la plus grande île de Polynésie française. Cette île volcanique, située 
au milieu de la zone du Pacifique Sud, culmine à 2241 m. Tahiti est composé de « Tahiti 
Nui » ou grand Tahiti, au nord, qui dessine une géométrie sphérique de 35 km de diamètre, et 
d'une presqu'île Tahiti Iti, ou « petit Tahiti », au sud-est dont la taille est d'approximativement 
20 km de diamètre. Tahiti Nui est composé de nombreuses vallées partant du centre le l’île 
vers l’océan. Ces profondes vallées sont séparées de hautes crêtes montagneuses. Tahiti est 
soumis à un climat tropical humide où se succèdent une période sèche et une période humide 
et pluvieuse. En dehors des variations saisonnières, les précipitations sont très inégalement 
réparties sur l’île.  
 
 Une pluviométrie importante (parfois très intense et proche des records mondiaux), des 
pentes abruptes, des bassins versants encaissés sur une superficie réduite, une végétation 
tropicale dense, des températures élevées et des sols dont les caractéristiques 
hydrodynamiques sont mal connues, sont autant de facteurs nécessitant une approche 
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spécifique et parfois innovante pour appréhender correctement les mécanismes hydrologiques 
et hydrogéologiques en jeux. A cela s’ajoute une urbanisation grandissante influençant les 
équilibres naturels. Il n’existe que peu de travaux prenant en compte l’ensemble de ces 
spécificités très locales de l’île de Tahiti (Petit, 1969 ; Ferry, 1988 ; Lafforgue, 1993 ; Wötling, 
1998 et 2000). 
  

1.3. Vallée de la Punaru'u 
 
 Orientée vers l’Ouest, la vallée de la Punaru'u est le second bassin versant par sa 
superficie (43 km2) de l’île de Tahiti. La vallée s’étend sur 14 km, de la caldera au centre de 
l’île, vers l’océan. Délimitée par de hautes crêtes et de fortes pentes, la vallée géomorphologique 
se confond avec le bassin hydrologique. C’est à l’aval du bassin versant de la Punaru'u, dans 
la basse vallée, que se trouve la plus importante zone industrielle (ZI) de l’île et de l’ensemble 
de la Polynésie française.  
 
 L’histoire industrielle de la vallée de la Punaru’u se confond avec le développement 
économique de Tahiti débuté dans les années 1960. Les constructions de grandes 
infrastructures, telles que l’aéroport international ou le port de Papeete, ont nécessité de 
grandes quantités de roches et d’agrégats puisés dans les ressources alluvionnaires de la 
rivière de la Punaru'u. Ces extractions massives ont largement modifié le lit de la rivière et les 
sols naturels de la basse et moyenne vallée, aboutissant à une modification des paramètres 
hydrodynamiques du sous-sol et donc de l’écoulement souterrain. 
 
 La rivière de la Punaru'u est également le plus important site de production d’eau 
potable de la commune de Punaauia. Le captage alimente aussi partiellement les communes 
de Faa’a et de Paea.  
 
 La basse et moyenne vallée forment un espace aujourd’hui très fortement anthropisé 
dont l'impact humain est prédominant sur les écoulements en surface ainsi que sur les 
aquifères alluviales et basaltiques.  
 

1.4. Zone industrielle 
 
 Dans la zone industrielle de la Punaru'u, plusieurs activités se côtoient dans un espace 
restreint d’une dizaine de kilomètres carrés. Certaines de ces activités imposent l’utilisation de 
grands volumes d’eau puisés dans le sous-sol. La ressource en eau souterraine est ainsi 
soumise à une forte demande toujours croissante. Quelques industries agro-alimentaires 
utilisent la ressource souterraine pour l'élaboration de produits de consommation, supportant 
de fait des obligations strictes de qualité.  
 
 Les connaissances actuelles des nappes souterraines, de leur dynamique, de leurs 
interactions, des propriétés physiques du sol et des caractéristiques de l’écoulement restent 
relativement sommaires et ne permettent pas d’évaluer avec précision les volumes d’eau 
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disponibles. Certains travaux antérieurs apportent néanmoins quelques éléments de réponse 
(SKMF

1
F, 2009).  

 

1.5. Enjeux autour de la ressource en eau 
 
 L’eau issue du bassin versant de la Punaru'u est exploitée par de nombreux acteurs 
économiques. En amont de la moyenne vallée se trouve un captage de rivière alimentant le 
réseau communal d’eau potable de la seconde commune de Tahiti (ISPFF2F, 2012). Dans la 
zone industrielle, en aval, l’eau produite par les forages permet à la fois de refroidir les 
moteurs de la plus grosse centrale thermique de l’île, et d’approvisionner la plus importante 
entreprise productrice de boissons du territoire. L’eau souterraine est également exploitée par 
certains producteurs d’agrégats pour nettoyer les roches et les alluvions extraits du lit majeur 
de la rivière. En dehors des enjeux économiques indéniables, l’ensemble de ces entreprises 
participe au maintient du tissu social par le nombre de salariés qu’elles emploient.   
 
 L’anthropisation de la partie aval de la vallée a largement modifié les conditions 
d’écoulement de l’eau, en surface et en profondeur. En ajoutant à cela d’importantes quantités 
d’eau prélevées dans le cadre des activités humaines, la question de la pérennité de la 
ressource à court, moyen ou long terme se pose de façon sérieuse. Les données quantitatives 
du bilan hydrique pour la vallée de la Punaru'u sont actuellement mal évaluées. 
L’augmentation globale de la population entraînera nécessairement des besoins plus 
importants et ainsi une pression accrue sur la ressource en eau.  
 
 L’aménagement industriel de la vallée ne fut pas toujours réalisé dans un strict respect 
de la protection de l’environnement et des sous-sols. Parmi les espaces à risque, il existe une 
décharge peu protégée, des dépôts d’ordures illégaux, des souilles profondes et des carcasses 
de véhicules non dépolluées. Cette liste non exhaustive met en avant les risques potentiels de 
pollutions, ponctuelles ou plus continues, des réserves d’eau souterraine. En dehors des 
obligations environnementales et de la protection nécessaire des espaces naturels, la qualité de 
l’eau est un enjeu primordial pour les industries agroalimentaires.   
 
 La troisième préoccupation est relative à la proximité de l’océan. L'interface entre l’eau 
douce et les remontées d’eau saline est mal connue. Est-ce que l’augmentation des volumes 
d’eau prélevés par les industriels peut entraîner une contamination saline de la nappe ?  
Encore une fois, la pérennité de la production d’eau pourrait être remise en question.  
 
 Ces risques doivent être évalués et analysés au regard du fonctionnement hydrologique 
du bassin versant et du comportement hydrogéologique de la basse et moyenne vallée.  
 

                                                 
1 Sinclair Knight Merz 
2 Institut de la Statistique de Polynésie Française 
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1.6. Genèse et encadrement du projet de recherche 
 
 Le travail de recherche ici présenté s’articule dans un projet plus vaste initié en 2011 
(Convention Cadre, 2011). Le projet intitulé « Planner Oriented sustainable Water 
management tool for Environmental Responses » (POWER) est issu d’une collaboration entre 
quatre partenaires, institutionnels et privés : i) la Brasserie de Tahiti (BdT) qui exploite, pour 
sa production de boissons, l’eau puisée dans le sous-sol de la zone industrielle ; ii) la 
Direction de l’Equipement de la Polynésie française qui est en charge, via le service du 
Groupe d’Etude et de Gestion du Domaine Public (GEGDP), de la gestion institutionnelle et 
de la règlementation de la ressource en eau issue des aquifères ; iii) l’Université de Polynésie 
Française (UPF) représentée par le laboratoire de Géoscience qui accueille les travaux de 
recherche ; et enfin iv) la société Vai-Natura, dirigée par Randel Haverkamp ancien Directeur 
de Recherche au CNRS et expert en hydrologie de la zone non saturée, qui apporte son 
analyse et son expérience à toutes les étapes du projet.   
 
 Ce projet est né de la rencontre d’intérêts communs autour de la problématique générale 
de la protection de la ressource en eau, dans une vallée supportant des enjeux économiques et 
environnementaux importants et à priori peu conciliables. L’éclosion de ce projet fut la source 
d'une réflexion globale dont a résulté un inventaire d’objectifs opérationnels auxquels pouvait 
répondre la recherche scientifique. Ce travail démontre l’intérêt d’une collaboration engagée 
entre les organismes de recherche, les acteurs industriels et institutionnels, pour répondre 
efficacement aux problèmes concrets entourant la préservation d’un environnement commun.  
 
 Les ambitions de POWER ont été rendues possibles grâce à l'implication des quatre 
partenaires initiateurs du projet. Directement concernée par les enjeux de la préservation de la 
ressource en eau, la BdT a financé l'ensemble des travaux de recherche au cours des trois 
années de travail. Elle a permis également de faire le lien avec plusieurs acteurs locaux (e.g., 
industriels, associations, commune) ayant des implications et des intérêts divers dans la vallée 
de la Punaru’u.  
 
 Le GEGDP a fourni la majorité des données hydrologiques et géologiques utilisées. En 
ouvrant son fond bibliographique, ce service a également participé à la reconstruction de 
l’histoire et de l’évolution anthropique d’une vallée symbolisant les impacts d’un 
développement économique nécessaire sur un milieu naturel fragile.    
 
 L'UPF a participé à l'aspect scientifique des recherches en mettant à disposition ses 
moyens logistiques et humains. Ce fut également le cadre de longues conversations sur les 
problématiques techniques et théoriques qui furent soulevées tout au long du processus de 
recherche.  
 
 Enfin, la société SAS Vai-Natura et son directeur Randel Haverkamp, ancien Directeur 
de Recherche du CNRS au Laboratoire d'Etude des Transferts en Hydrologie et Environnement 
de Grenoble - France, a apporté toute son expérience et la maturité d’un scientifique qui 
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construisit sa carrière dans la difficile discipline de la physique du sol. Sa connaissance dans 
la modélisation des transferts d'eau dans le sol fut la caution scientifique nécessaire à la bonne 
marche du projet.  
 

1.7. Objectifs principaux de la thèse 
 
 Dans son aspect général, l'objectif de cette thèse est d'améliorer la connaissance 
hydrogéologique de la vallée de la Punaru’u. L’évaluation des ressources disponibles et des 
mécanismes sous-jacents concentre les objectifs plus opérationnels du projet. En complément, 
ce travail de recherche doit permettre d’évaluer les risques de contamination des nappes à 
partir de la compréhension de la recharge des aquifères. 
  
 La réalisation d’un modèle numérique décrivant l’hydrogéologie dynamique de la ZI 
doit permettre de valider les analyses et les interprétations hydrogéologiques, puis de simuler 
des scénarios de projection. Cet outil doit permettre aux acteurs décisionnaires de disposer 
d’informations objectives pour redéfinir les contraintes à mettre en œuvre dans un souci de 
protection et de disponibilité de la ressource. Néanmoins, les réponses scientifiques restent 
des éléments d’aide à la prise de décision et ne prétendent pas délivrer des vérités dans un 
contexte aux multiples enjeux.  
 
 Le travail réalisé dans le cadre du projet POWER doit également pouvoir répondre à des 
objectifs secondaires. Les méthodes développées pour la vallée de la Punaru’u doivent 
pouvoir s’exporter vers d’autres vallées insulaires dans un contexte tropical et servir de socle 
conceptuel pour modéliser la dynamique hydrologique. 
 
 Peu de travaux de recherche en hydrologie et hydrogéologie furent réalisés ces dernières 
années en Polynésie française. L’inventaire des données disponibles est une première étape. 
L'acquisition et l'homogénéisation de ces informations imposent l’application de méthodes 
qui pourraient être utilisées dans de prochaines études.  
 
 L'un des objectifs affichés est également d'initier un suivi en continu de la ressource en 
eau souterraine. La vallée de la Punaru'u pourrait servir de laboratoire naturel dans un bassin 
versant fortement anthropisé.  
 
 Enfin, dans un but plus pédagogique le projet POWER doit attirer l'attention de 
l'ensemble des acteurs économiques et sociétaux sur la fragilité d'une ressource indispensable 
au développement humain et industriel.  
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1.8. Démarche et organisation 
 
 La première partie de ce mémoire s’intéresse aux aspects théoriques encadrant les 
écoulements souterrains. L’influence du milieu est prépondérante sur la dynamique des flux 
hydriques. C’est naturellement que le Chapitre 2 présente et développe une approche en 
physique du sol qui conditionne le paramétrage du modèle numérique. La description des 
propriétés physiques et hydrodynamiques du sol précède un développement théorique 
s’appuyant sur les relations fonctionnelles entre les différents paramètres. Les contraintes 
inhérentes à l’acquisition des données et à leur représentation dans un milieu fortement 
hétérogène sont également abordées ; elles impactent fortement l’approche conceptuelle de 
l’hydrogéologue. L’objet de ce chapitre est de proposer un processus cohérent et robuste 
permettant de paramétrer le milieu hydrologique dans l’espace (vertical et horizontal) afin de 
décrire l’écoulement souterrain en s’affranchissant de l’impact des conditions initiales et des 
conditions aux limites perturbant l’analyse théorique du milieu poreux.  
 
 Le Chapitre 3 s’intéresse aux différents flux hydriques participant au cycle hydrologique 
de l’eau. Ces flux sont les conditions limites qui nourriront le modèle hydrogéologique.  
Ils influencent directement ou indirectement les écoulements souterrains. L’approche générale 
qui est présentée dans ce chapitre cherche à évaluer les différentes méthodes utilisées dans la 
littérature pour utiliser, normaliser et corriger les données brutes recueillies sur le terrain.  
Les problématiques d’extrapolation spatiale et d’échelle temporelle sont également abordées. 
 
 La seconde partie de ce manuscrit débute par la description la zone d’étude et le 
contexte historique de l’anthropisation de la vallée de la Punaru’u. Après une approche 
générale de la  géologique et de la pédologique, le Chapitre 4 s’applique à interpréter le sous-
sol de la ZI à partir des coupes de différents forages. Les aspects hydrologiques sont explorés 
à l’échelle de Tahiti afin d’apprécier les contours spécifiques d’une étude hydrologique sur 
une île haute en zone tropicale.   
 
 Les données hydrologiques (e.g., pluviométrie, hydrométrie, évapotranspiration) 
disponibles sont analysées et interprétées dans le Chapitre 5. Ces données permettent de 
construire le bilan hydrique à l’échelle du bassin versant, et par déduction d’approcher la 
dynamique de l’eau dans le sous-sol qui fixe les conditions initiales utilisées dans le modèle 
hydrogéologique de la ZI.  
 
 L’étude des données piézométriques, dans le Chapitre 6, apporte un éclairage nouveau 
sur la connaissance du sous-sol de la ZI de la Punaru’u. Complété par la description 
pédologique des différentes couches de sol, le suivi du niveau piézométrique des aquifères 
façonne plus précisément la description hydrogéologique. La mise en relation des chroniques 
de débits de la rivière et de l’évolution des flux souterrains permet de proposer un scénario 
très réaliste de la recharge du sous-sol et de l’interaction entre les différentes nappes. Au 
terme de ces analyses, un schéma général de l’hydrologique de surface et du fonctionnement 
hydrogéologique de la ZI est proposé, autant dans sa réalité spatiale que dans son 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 34 

 

comportement temporel. Ce chapitre se termine en appréciant les volumes d’eau produits par 
les industriels au regard des capacités hydriques du sous-sol. Les risques de pollution 
potentielle sont également évalués en s’intéressant aux flux d’infiltration de la surface vers les 
aquifères profonds. 
 
 Il s’agit à présent de valider le modèle conceptuel, issu des théories, observations et 
analyses des deux premières parties, en le traduisant dans un algorithme de calcul permettant 
de simuler par ordinateur les écoulements souterrains 
 
 La dernière partie de ce mémoire présente une modélisation numérique du sous-sol 
de la ZI de la Punaruu. La structure théorique, la stratégie d’acquisition des données et le 
déploiement des paramètres hydrodynamiques du sol ont été décrits dans la partie 1.  
Les conditions initiales et les conditions aux limites sont étudiées et exploitées dans la partie 2. 
Le Chapitre 7 introduit le principe du modèle de calcul choisi pour la simulation. C’est un 
modèle tri dimensionnel par différences finies avec nœuds centrés, appelé ModFlow 
(McDonald and Harbaugh, 1984). Après avoir discuté de la paramétrisation du modèle, les 
stratégies de calage et de validation sont décrites.   
 
 Le Chapitre 8 expose les premiers résultats obtenus et évalue la qualité et la sensibilité 
du modèle, en comparant la variation réelle des nappes à la réponse hydrogéologique calculée. 
Les difficultés rencontrées lors des 3 années de recherche pour acquérir des données 
piézométriques suffisamment spatialisées permettant de caler le paramètre clé du modèle, 
limitent la mise en place complète de scénarios simulés. En effet, les réponses du modèle 
seraient trop imprécises et risqueraient d’engendrer des choix opérationnels basés sur de 
fausses interprétations. Les travaux de recherche se sont alors concentrés sur la mise en place 
d’une méthodologie rigoureuse et mathématiquement robuste pour assurer un paramétrage du  
modèle totalement fiable. L’étape suivante ne nécessitera qu’une exploitation des futures 
mesures piézométriques pour simuler, par exemple, le scénario d’une intrusion saline liée à la 
proximité de l’océan.  
 
 Enfin, le Chapitre 9 conclut cette thèse en présentant les intérêts et les apports de cette 
recherche en hydrologie et hydrogéologie qui débuta il y a un peu plus de 3 années.  
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II.  Description et étude du milieu sol 
  

2.1. Généralités 
 
 Sur un espace délimité, le plus souvent un bassin versant, l'eau de surface regroupe l'eau 
d'origine atmosphérique aussi bien que les réservoirs de surface naturels ou artificiels (lacs, 
cours d’eau, zones humides, bassins artificiels ...). La pluie comme l'ensemble des eaux de 
surface sont susceptibles de s'infiltrer ou de percoler dans la zone non-saturée du sol. La zone 
non-saturée, qui constitue l’interface entre la surface du sol et la nappe phréatique, est aussi 
appelée vadose zone. Les nappes souterraines situées généralement à plus grande profondeur, 
sous la vadose zone, sont dans la plupart des cas alimentées à travers cette zone non-saturée. 
La vadose zone est donc une zone de transition entre l’atmosphère (évaporation) et la nappe 
(drainage).  
 
 La zone non-saturée du sol joue un rôle crucial dans la description et la compréhension 
des phénomènes d'humidification et d’assèchement du sol. Il est d'autant plus important d’en 
définir le comportement qu'elle participe à la dispersion des composants chimiques (e.g., 
fertilisant, pesticides) présents en surface et dans la couche superficielle du sol. Elle est 
également le siège de toutes les interactions influençant l’écoulement de l’eau entre la surface 
et le sol, comme le système racinaire des plantes ou plus généralement l’ensemble de la flore 
et de la faune souterraines. 
 
 En hydrogéologie, la vadose zone du sol s'étudie au travers de ses propriétés physiques 
et hydrodynamiques qui décrivent les phénomènes de transfert d’eau dans le sol. Une fois ces 
concepts correctement définis, il est possible d'établir les relations qui sous-tendent aux 
équations de transfert d'eau dans le sol.  
 

2.2. Représentation physique du sol 
  
 Le sol, au sens physique, est le résultat de l’altération de la couche superficielle de la 
croûte terrestre sous les effets de la température et de l’humidité. Plusieurs processus 
physiques, chimiques ou biochimiques, favorisent au cours du temps la décomposition des 
roches originelles. « Les processus physiques qui y participent sont : le gel, le dégel, 
l’humidification et le dessèchement, les écoulements de l’eau, la température, le mouvement 
des glaces et l’abrasion par des particules de sable entraînées par le vent ou l’eau » (Tindall, 
1999). Les particules issues de la dégradation et de la décomposition des roches forment le sol 
actuel. 
 
 2.2.1. Matrice du sol 
 
 La matrice du sol met en jeu 3 éléments : solide, liquide et gazeux. L’élément solide est 
formé par l’ensemble de la matière, des fines particules aux roches plus massives. L’élément 
liquide est en très grande majorité constitué d’eau. Soumise à différentes forces et contraintes, 
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l’eau se fraye un chemin à travers les particules solides emmenant avec elle les molécules 
organiques ou chimiques. L’élément gazeux est essentiellement de l’air et de la vapeur d’eau. Il 
participe au processus de diffusion et d’évaporation. 
  
 La phase solide est formée de toutes les particules de matière qui sont classées en quatre 
groupes principaux en fonction de leurs tailles et de leurs formes : gravier, sable, limon et 
argile. C’est la notion de « texture » du sol. Les particules d'argile ont un diamètre inférieur à 
0.002 mm ; les limons sont composés de particules comprises entre 0.002 et 0.02 mm de 
diamètre, enfin les particules de sable ont un diamètre compris entre 0.02 mm et 2 mm, au-
dessus ce sont des graviers (Figure 2). Les seuils limites de cette distribution sont issus du 
classement de l'U.S. Department of Argriculture (Soil Survey Laboratory Staff, 2009) et de 
l'International Soil Science Society (e.g., Yong et Warkentin, 1966). 
 

 
 

Figure 2 : Classes de texturales définies selon le système Américain de l’USDA.  
(Figure tirée de Haverkamp et al., 2006) 

 
 2.2.2. Texture 
 
 Dans le contexte naturel, un sol est composé de particules de différentes tailles. En 
pratique, la texture d’un sol est exprimée en fonction de la distribution cumulée de la taille des 
particules de sol.  
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 Le triangle des textures de l'USDAF

3
F permet de l’évaluer en fonction de sa granulométrie 

(Figure 3). Par exemple, un sol contenant 40 % de limon, 30 % d’argile et 30 % de sable est 
défini comme sol « limon-argileux ». L’Unified Soil Classification System (USCS) propose 
un classement un peu différent basé sur la taille des particules, l’indice de plasticité et la 
limite liquide (Lambe et Whitman, 1979).  
 

 
 

Figure 3 : Triangle des textures du Département d'Agriculture des Etats-Unis (USDA) : 
à la croisée des traits rouge, vert et bleu est défini le sol limon-argileux composé 

de 40 % de limon, 30 % d’argile et de 30 % de sable. 
 
 2.2.3. Structure 
 
 A part la texture, le sol se définit aussi par l’agencement spatial des particules de 
matières, ou « structure » du sol. Cette propriété est liée à la notion d'espaces vides, les pores, 
entre les particules solides. Dans la pratique la structure d’un sol est définie par la distribution 
de la taille des pores. 
 
 Les pores du sol sont occupés par des fluides liquides ou gazeux. La phase liquide est 
généralement de l’eau et la phase gazeuse de l’air. La proportion de liquide et d’air dans la 
matrice de sol caractérise l’hydrodynamique de la zone non-saturée. L’interconnexion entre 
les pores amène à considérer le concept de tortuosité qui exprime le chemin sinueux emprunté 
par les fluides dans le sol. 
 
 La matrice du sol représente ainsi les particules de matière dans leurs propriétés 
physiques et dans leur agencement dans l’espace. Pour une même texture, plusieurs  

                                                 
3 U.S. Department of Agriculture 
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agencements ou structures de la matrice du sol sont possibles en fonction du compactage du 
sol ayant une influence directe sur la densité du sol.  
  

La texture du sol a une faible variabilité spatiale et temporelle rendant sa description 
fiable à partir de mesures relativement simples (Zammit, 1999). En revanche, la structure du 
sol est soumise à une grande variabilité spatiale et temporelle. Son évaluation, par des 
campagnes de mesures plus complexes à partir d’échantillons, conserve intrinsèquement une 
incertitude dans son extrapolation à une surface d’étude plus grande. 
 

2.3. Propriétés physiques du sol 
 
 Vs, Vl, Vg, Vtf, Ms, Ml, Mg, Mtf et Ws, Wl, Wg, Wtf  représentent les grandeurs de volume 
[L3], masse volumique [M] et poids [M], pour respectivement la phase solide, liquide, gazeuse 
et pour le regroupement des trois phases dans leur ensemble (où l’indice « ft » réfère à la 
totalité d’un sol constitué de particules fines de diamètre inférieur à 2 mm). En fonction de ces 
entités, la densité des particules solides ρs [ML -3] et la densité apparente sèche ρd [ML -3] sont 
définies : 
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où g est la constante de la force de gravitation (g ≈  9.82 m/s2) ; la valeur généralement 
admise pour la densité des particules solides, ρs est égale à 2.65 g/cm3 (e.g., Haverkamp et al., 
1998).  
 
 De la même manière la porosité ε s’expriment par : 
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 L’équation (2.3) peut s’appliquer à de tous petits volumes élémentaires de sol. En effet, 
la porosité est égale à 0 si l’élément est centré sur une particule solide, elle est égale à 1 
lorsque l’élément est centré sur un pore. Entre ces deux extrêmes, un élément est égal ou plus 
grand qu’une valeur stable du volume minimum nommé Representative Elementary Volume 
(REV). Dans un REV, une approche continue permet de considérer un flux comme le produit 
d’un coefficient de transfert et d’un gradient d’énergie (Bear et Bachmat, 1984). 
 
 Lorsqu’un volume élémentaire du sol contient des cailloux et des fragments de roches 
(diamètre > 2 mm), la densité sèche apparente de l’ensemble de ce sol, ρap, diverge par 
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rapport à la densité sèche d’un échantillon du sol fin (diamètre < 2 mm), et nécessite une 
correction (Haverkamp et al., 1998) :   
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ρ
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(2.4) 

 
où ρd est la densité sèche du sol composé de fines particules ; α est la proportion du poids des 
cailloux et des roches dans l’ensemble du sol. Comme le montre l’équation (2.4), la présence 
de cailloux et de fragments de roches augmente la densité sèche apparente ρap par rapport à la 
densité sèche ρd.  
 
 La porosité apparente (εap) de l’ensemble du sol, roches incluses, est alors définie par : 
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 En s’appuyant sur les expressions (2.3) et (2.5), le développement de l’équation (2.4) 
permet de définir la relation entre la porosité de l’ensemble du sol, contenant des cailloux et 
des roches, avec la porosité de l’échantillon de sol fin : 
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 En hydrologie, le choix de l’échelle de l’étude est un aspect essentiel à évaluer.  
Il dépend de l’étendue de la zone considérée, un bassin versant par exemple, mais aussi des 
besoins et des objectifs (opérationnels ou de recherche) de l’utilisateur final. Les mailles de 
calcul, liées à ce choix, sont généralement plus grandes que 10 cm2, plus souvent de l’ordre de 
quelques hectares. Le concept de REV, introduit pour des sols aux particules fines, doit alors 
s’élargir pour s’adapter au maillage du modèle hydrologique. De ce fait, la présence de pierres 
et de roches impose objectivement la correction de la porosité du sol.  
  
 En se plaçant dans le cas classique d’un maillage hydrologique, l’exemple d’une 
parcelle dont le volume de sol couvre une surface de 1 ha sur une profondeur de 10 m permet 
d’illustrer la pertinence de cette correction. Ce volume de sol contient nécessairement un 
pourcentage de pierres et de roches fracturées ne pouvant pas être pris en compte lors d’un 
échantillonnage du sol, car la mesure de la porosité ne peut considérer que la partie fine du sol. 
Supposons sur cette parcelle que la proportion de roches et de pierres est estimée à α = 0.3, 
pour une porosité échantillonnée ε=0.32 cm3/cm3, l’équation (2.6) permet de corriger la 
porosité du sol de l’ensemble de la parcelle : εap=0.77ε=0.25 cm3/cm3. L’extrapolation d’une 
mesure de la porosité, à partir d’un REV sur un volume plus grand, engendre, dans cet 
exemple, une erreur de 23 %, ce qui a des conséquences importantes sur la quantification et la 
dynamique des échanges hydriques dans la zone non-saturée et de sa réserve hydrique utile.  
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2.4. Propriétés hydrodynamiques du sol 
 
 Indépendamment des problématiques d’échelle, les propriétés hydrodynamiques du sol 
qui conditionnent l’écoulement dépendent de deux caractéristiques phénoménologiques :  

(i) la courbe de rétention d’eau décrite par la relation entre la teneur en eau 
volumique θ et la pression capillaire de l’eau dans le sol h ;  

(ii)  la conductivité hydraulique K liée à la teneur en eau θ.  
 
 2.4.1. Teneur en eau du sol (θ) 
 
 La teneur en eau s’exprime, soit en fonction de la masse, c’est la teneur en eau 
pondérale w, soit en fonction du volume, c’est la teneur en eau volumique θ :  
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où ρw est la densité spécifique de l’eau, considérée égale à 1 g/cm3. La combinaison des 
équations (2.7) et (2.8) donne : 
 

dwρθ =  (2.9) 
 
 Pour la simulation des transferts d’eau dans le sol, la teneur en eau volumique θ est le 
paramètre descriptif du problème. Dans la plupart des applications hydrologiques, la teneur en 
eau volumique s’exprime sans dimension : 
 

rs

r

θθ
θθθ

−
−

=*  (2.10) 

 
 Par convention, θs fait référence à la teneur en eau volumique à saturation naturelle et 
θr est la teneur en eau volumique résiduelle.  
 
 En raison du phénomène d’emprisonnement d’air, l’eau ne peut occuper la totalité des 
pores du sol. Une étude sur près de 2000 sols a permis de définir une relation empirique entre 
la teneur en eau volumique à saturation naturelle θs et la porosité ε du sol (Rogowski, 1971) : 
  

ε93.0θs ≈  (2.11) 
 
 Cette relation fut plus tard validée physiquement par les travaux de Haverkamp et al. 
(2005) et Leij et al. (2005).  
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A contrario, θr a une signification physique plus ambiguë.  
 
Conceptuellement, la teneur en eau résiduelle est bien définie du point de vue physique, 

elle est très proche de 0. Elle résulte du phénomène de « rétention d’eau par contact » sur la 
surface des particules de sol. « Lorsqu’un fluide est en contact avec un solide, il existe une 
énergie superficielle engendrée par la différence entre la force d’attraction des molécules 
vers l’intérieur dans chaque phase et la force d’attraction des molécules à travers la surface 
de contact » (Marsily, 1981).  

 
Dans la pratique, la valeur de θr est plus souvent associée à une valeur statistique et 

purement empirique de θr obtenue par l’ajustement de la courbe de rétention d’eau sur le 
nuage de points de mesure (cf. Section 2.5.3). Ce résultat est maladroitement interprété 
comme le θr physique, alors qu’une autre expérimentation donnerait certainement un θr 
empirique différent. D’autres travaux (Haverkamp et al., 2002a) interprètent la valeur de la 
teneur en eau résiduelle physique à travers la théorie de l’hystérésis relayant l’histoire du sol 
dans la succession des évènements d’humidification et d’assèchement. Dans ces conditions, θr 
obtenu par une courbe d’ajustement, appartient à une courbe intermédiaire de la famille 
hystérétique de la courbe de rétention (cf. Section 2.4.3) et le θr de la courbe principale doit 
être considéré égal à 0. Cette approche est confortée par les travaux de Kool et al. (1987), 
van Genuchten et al. (1991) et Leij et al. (1996). 
 
 Lorsque la teneur en eau volumique est exprimée comme le rapport entre le volume de 
liquide et le volume total des pores, elle se réfère à la notion de degré de saturation (Θ ) : 
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 La teneur en eau volumique, définie à partir des équations (2.7) à (2.12), se réfère à un REV 
constitué de particules fines. Dans les problématiques hydrologiques, l’extrapolation d’une 
mesure de la teneur en eau à partir d’un REV vers une surface d’étude plus étendue relève de la 
même problématique d’échelle rencontrée avec la porosité. En suivant le même développement 
que pour la porosité à partir de l’équation (2.4), puis en s’appuyant sur les expressions (2.5), (2.6) 
et (2.9), la relation entre la teneur en eau volumique de l’ensemble du sol, roches comprises, et la 
teneur en eau mesurée dans un sol aux particules fines (REV) donne : 
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 L’équation (2.13) est homogène avec l’équation (2.6). Si le pourcentage de roches est 
égal à 0 (α = 0) alors θap=θ ; et si le volume de sol ne contient que des éléments rocheux  
(α = 1) alors θap=0. 
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 En reprenant l’exemple précédent (cf. Section 2.3) et avec une mesure de la teneur en 
eau dans l’échantillon de sol à fines particules, θ = 0.28 cm3/cm3, la teneur en eau apparente 
de l’ensemble du sol, roches comprises, est alors égale à θap = 0.22 cm3/cm3. Bien que ces 
résultats montrent l’importance de la présence des pierres et des roches sur la quantification et 
la dynamique des échanges hydriques dans la zone non-saturée et de sa réserve hydrique utile, 
l’effet est systématiquement ignoré dans la littérature et dans la pratique des modèles 
hydrologiques.  
 
 2.4.2. Pression capillaire de l’eau dans le sol (h) 
 
 Le potentiel capillaire φc est une mesure d’énergie relative à la rétention d’eau par le sol 
par capillarité et absorption de surface. C’est l’un des trois composants du potentiel total de 
l’eau dans le sol Ф : 
 

ocg φφφΦ ++=  (2.14) 
 
où φg est le potentiel gravitaire et φo le potentiel osmotique (e.g., van Bavel, 1969).  
Le potentiel total de l’eau dans le sol est une mesure d’énergie par unité de quantité (volume, 
poids, masse). La somme du potentiel capillaire φc et du potentiel gravitaire φg est assimilée 
au potentiel hydraulique, tandis que le potentiel osmotique φo prend en compte le gradient des 
substances dissoutes.  
 
 L’utilisation de l’unité de poids permet d’identifier le potentiel capillaire φc à une 
pression capillaire h exercée par une colonne d’eau par l’expression :  
 

hgρφ wc =  (2.15) 
 
 En physique du sol, le système de coordonnées est classiquement orienté avec la 
profondeur z positivement vers le bas, à partir de la surface du sol. Dans ce système de 
coordonnées, la pression capillaire h est positive dans la zone saturée (sous le niveau de la 
nappe), et négative dans la zone non-saturée (au-dessus du niveau de la nappe). La lecture de 
Kutilek et Nielsen (1994) fournit une explication éclairée de ces différentes notations. 
 
 Lorsque la pression capillaire h est définie d’une manière relative par rapport à la 
pression atmosphérique, elle est exprimée en mbar ou en cm d’eau.  
 
 2.4.3. Caractéristique de rétention d’eau, h(θ) 
 
 La caractéristique de rétention d’eau est une relation couplant l’évolution de la pression 
capillaire h et la teneur en eau volumique θ. 
 
 La relation de rétention d’eau est très fortement non linéaire. Comme le montre la 
Figure 4, la relation de rétention d’eau est spécifique pour chaque type de sol et doit être ainsi 
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Figure 4 : Courbes de la rétention d’eau et de la conductivité hydraulique sur cinq types de sols mesurés au Sénégal. 
(tirée d’Hamon, 1980 et d’Haverkamp et al., 2002a)
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considérée comme une relation phénoménologique. La forme incurvée en « S » de la courbe 
est plus concave pour un sol sableux (e.g., sol Dieri sur la Figure 4) que pour un argile, ce qui 
signifie que pour une pression capillaire identique, la teneur en eau volumique est plus 
importante pour un sol argileux que pour un sol sableux.  
 
 La dépendance fonctionnelle de la pression capillaire h à la teneur en eau volumique θ 
s’explique en plusieurs phases utilisant la distribution des pores comme étape intermédiaire.  
 
 i) Description de la  pression capillaire en fonction du rayon des pores 
 
 Physiquement, lorsque plusieurs pores du sol sont connectés cela forme un assemblage 
pouvant être assimilé à un tube capillaire dans lequel interviennent les forces de capillarité.  
Le phénomène de capillarité dépend des propriétés de l’interface solide-liquide, entre les 
particules de sol et l’eau, telles que la tension de surface σLV [ML -1T-2] engendrée par 
l’interaction liquide-vapeur, l’angle de contact ω  [rad] entre l’eau et la particule de sol et sa 
géométrie issue de la structure du sol (e.g., Or et Tuller, 2003). L’équation de Laplace  
lie analytiquement la pression capillaire h et les propriétés de l’interface liquide solide dans 
un tube capillaire : 
 

w

LV

ρgR

)ωcos(σ2
h =  (2.16) 

 
où R est le rayon du pore du tube capillaire [L].  
 
 A 20 °C, avec une densité spécifique de l’eau égale à 1 (ρw = 1) et un angle de contact 
nul (ω = 0) l’équation de Laplace (2.16) devient : 
 

R

149.0
h =  (2.17) 

 
où la pression capillaire h et le rayon R sont exprimés en cm (e.g., Rose, 1966). 
 
 Cette relation entre h et R est biunivoque. Pour un rayon donné R, il existe une seule 
pression capillaire h.  
 
 
 ii) Description de la  pression capillaire en fonction de la teneur en eau 
 
 La distribution classique des rayons de pores est log-normale. Lors de la phase 
d’humidification, tous les pores ayant un rayon plus petit qu’un rayon R donné, peuvent être 
considérés comme remplis d’eau. Le volume d’eau présent dans ce sol est alors la fréquence 
cumulée des pores remplis d’eau dont le rayon est inférieur à R. Par extension (Eq. 2.8),  
la teneur en eau volumique θ  est directement liée à un rayon de pores R.  
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 La combinaison des équations (2.8) et (2.17) permet de définir théoriquement une 
teneur en eau volumique θ pour chaque valeur de pression capillaire h. Malheureusement,  
la réalité physique n’est pas si simple puisque certaines conditions « pathologiques » 
engendrent une relation θ(R) non biunivoque. Le phénomène « pathologique » le plus 
manifeste est connu sous le nom d’hystérésis.  
 
 iii) Description du phénomène d’hystérésis 
 
 Plusieurs facteurs concourent à la génération du phénomène d’hystérésis. La non 
uniformité géométrique des pores, qui est directement lié à la dispersion de la forme des 
particules du sol, en est le facteur prédominant. La non uniformité géométrique des pores a 
essentiellement un effet sur la dynamique de l’écoulement de l’eau dans le sol. En effet, 
l’application de l’équation de Laplace (Eq. 2.16.) est différente dans la phase d’humidification 
et dans la phase d’assèchement du milieu poreux. Ce phénomène, nommé « effet bouteille » 
(ou « bottle effect »), est illustré par la Figure 5 présentant un tube capillaire de géométrie non 
uniforme composé de pores de rayon R1 et de pores de rayon R2 avec R1 < R2. Selon 
l’équation de Laplace (2.17), la pression capillaire hR1 correspondant au rayon R1 est alors 
plus grande que la pression hR2 correspondant au rayon R2. 
 
 Lors de l’humidification, le remplissage du tube capillaire est conditionné par le rayon 
du pore d’entrée R1 (Figure 5, schéma en haut) sans influencer le remplissage des pores ayant 
un rayon plus grand situés en aval. En revanche, lors du drainage (Figure 5, schéma en bas) le 
pore du tube capillaire ayant le rayon le plus faible, donc soumis à la pression capillaire la 
plus forte, contrôle la vidange de l’ensemble du tube capillaire. Une fois cette pression 
vaincue, l’eau contenue dans le tube capillaire s’évacue spontanément. En conséquence, pour 
un même rayon de pore R1, et donc la même pression capillaire hR1, la teneur en eau du milieu 
poreux est plus élevée dans la phase de drainage que dans la phase d’humidification (Figure 
5). 
 
 iv) Description de la relation )θ(h  

 
 L’expression qui lit la teneur en eau volumique θ et la pression capillaire h est la 
relation de rétention d’eau h(θ). L’effet de l’hystérésis sur la courbe de h(θ) se traduit non 
seulement dans un décalage entre la courbe d’humidification et la courbe d’assèchement mais 
également par le point de départ du changement de phase, classiquement appelé l’histoire 
hydrologique du sol. Ce phénomène est illustré par la Figure 6.  
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Figure 5 : Illustration de l'effet bouteille dans la phase d’humidification et dans la phase 
d’assèchement d’un tube capillaire. (tiré de Or et Tuller, 2003) 

 

 
 

Figure 6 : Schéma du modèle d’hystérésis avec les Courbes, Principale et Secondaire, 
d’Humidification (CPH et CSH) avec comme point de départ pour CSH ( θt2 ; ht2), puis les courbes, 
Principale, Secondaire et Tertiaire, d’Assèchement, (CPA, CSA, CTA) avec comme point de départ 

pour CSA ( θt1 ; ht1) et pour CTA ( θt3 ; ht3). (tirée de Haverkamp et al., 2002a) 
 
 La Courbe Principale d’Humidification (CPH) décrit l’humidification d’un sol partant 
de la teneur en eau volumique résiduelle (θr = 0) jusqu’à la teneur en eau volumique à 
saturation naturelle θs. La Courbe Principale d’Assèchement (CPA) décrit le drainage partant 
de θs vers le point de départ de sa courbe parente (CPH). Ces deux courbes principales 
forment l’enveloppe hystérétique du sol. Toutes les courbes intermédiaires de l’hystérésis sont 
à l’intérieur de cette enveloppe. Par exemple, lorsque l’humidification suivant la CPA est 
spontanément arrêtée à θt1 (sous l’effet d’une pluie qui s’arrête, par exemple), le drainage 
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partant du point (θt1, ht1) suit la Courbe Secondaire d’Assèchement (CSA) (évaporation du 
sol). Cette succession de changement de phases, conditionnant l’histoire hydrologique du sol, 
est dépendante de la situation climatologique à laquelle les sols sont exposés. Les cycles 
successifs de phases d’assèchement et d’humidification forment la famille hystérétique du sol 
considéré. Pour des points de mesures appartenant à la relation h(θ), récoltés sur le terrain,  
il est alors crucial de connaître à quel type de courbe, principale ou intermédiaire, 
appartiennent ces points afin d’analyser les paramètres de la courbes h(θ). 
 
 Les problèmes d’hystérésis sont complexes à résoudre, il existe néanmoins dans la 
littérature plusieurs travaux cherchant à prendre en compte et à développer un modèle 
d’hystérésis (Poulovassilis, 1962 ; Mualem, 1974 ; Parlange, 1976 ; 1980 ; Hogarth et al., 
1988 ; Liu et al., 1995 ; Parlange et al., 1999 ; Haverkamp, 2002a). Cette dernière recherche, 
basée sur la similarité des formes, est la seule pouvant être utilisée dans l’équation de transfert 
d’eau décrit par l’équation de Richards (cf. Section 2.8.1). 
 
 Bien que dans sa partie fonctionnelle, la relation de rétention d’eau h(θ) est 
indiscutablement soumise au phénomène d’hystérésis, une approche plus pragmatique 
enseigne que l’erreur engendrée par la « non prise en compte » de ces effets est faible au 
regard des erreurs d’estimation des paramètres de fonctionnement intervenant dans les 
processus d’écoulement à l’échelle d’un bassin versant. Pour cette raison, dans le cadre d’une 
étude hydrologique à grande échelle, spatiale et temporellen il apparaît plus cohérent 
d’ignorer l’effet de l’hystérésis et de concentrer les efforts sur le sens physique des paramètres 
de fonctionnement du modèle hydrologique pour en assurer une estimation précise  
(cf. Section 2.5).  
 
 2.4.4. Conductivité hydraulique (K) 
 
 La conductivité hydraulique K [LT -1]  est une mesure évaluant la capacité du sol à se 
laisser traverser par de l’eau, plus généralement par un fluide. Cette notion a été introduite 
pour la première fois par Henry Darcy (1856) pour les sols saturés, puis généralisée aux sols non-
saturés par Buckingham (1907), puis Richards (1931). Son expression théorique est ainsi 
formulée : 
 

)θ(k
µ

gρ
k)θ(K rw

w

w=  (2.18) 

 
où k est la perméabilité intrinsèque du sol [L2] ; krw(θ) est la perméabilité relative de l’eau [-] 
(également définie comme le rapport de la perméabilité de l’eau entre les phases saturée et 
non-saturée) qui est égale à 0 lorsque le sol est totalement sec et à 1 lorsque le sol est à 
saturation ; et µw exprime la viscosité de l’eau [ML-1T-1].  
 
 La conductivité hydraulique K dépend des caractéristiques structurales du sol k  
(souvent décrites à travers la tortuosité des tubes capillaires) des mouvements du fluide 
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traversant le sol (ρw et µw) et du fluide contenu dans le sol krw(θ). Le paramètre Ks = K(θs), 
exprime la conductivité hydraulique à saturation naturelle.  
 
 La relation K(θ) n’est pas affectée par le phénomène d’hystérésis, elle est néanmoins 
fortement non linéaire et se rapproche généralement d’une fonction « puissance ». Lorsque la 
teneur en eau volumique θ augmente, la conductivité hydraulique K monte rapidement.  
La Figure 4 permet d’observer différentes formes de courbes définissant la relation K(θ) pour 
plusieurs sols. La dépendance de la relation au type de sol y apparaît très nettement. La valeur 
de la conductivité hydraulique à saturation naturelle Ks, dans un sol sableux est comprise entre 
3 et 8 cm/h, pour un limon, Ks est approximativement égal à 1 cm/h et pour un argile,  
la valeur de Ks est d’environ 10-2 cm/h 4. 
 
 Pour résoudre l’équation de transfert (cf. Section 2.8), la connaissance des deux 
caractéristiques h(θ) et K(θ) est nécessaire. Bien entendu l’utilisation de la teneur en eau 
volumique θ comme paramètre descriptif peut être substitué par la pression capillaire h. K(h) 
est ainsi l’expression de la conductivité hydraulique K en fonction de la pression capillaire h (e.g., 
Gardner, 1958 ; Rijtema, 1965). 
 

2.5. Relations fonctionnelles des propriétés physiques du sol 
 
 L’étude des relations fonctionnelles entre les caractéristiques physiques du sol est 
essentielle pour identifier les paramètres mesurables et pour conditionner les stratégies de 
résolution des équations de transfert d’eau dans le sol. Dans la littérature de nombreux travaux 
proposent différentes approches pour définir ces relations qui sont déterminées soit d’une 
manière directe à partir des points de mesure h(θ), soit d’une manière indirecte à partir des 
paramètres texturaux plus accessibles aux mesures, telles que la distribution granulométrique 
du sol.  
 
 2.5.1. Fonction décrivant la distribution granulométrique des particules 
  
 En 1987, Bouma et van Lanen décrivent une méthode appelée « Pedo-Transfert 
Function » (PTF) pour déterminer les propriétés hydrauliques du sol en s’appuyant sur la 
fonction des fréquences cumulées de la granulométrie des particules de sol.  
 
 La distribution granulométrique des particules décrit la relation entre la fréquence de 
distribution fp exprimée en proportion du poids des particules par unité de masse et le 
diamètre des particules de sol D. Haverkamp et al. (2002b) montrent la « similarité de 
forme » entre la distribution cumulée des particules F et la courbe de rétention d’eau h(θ).  
En s’appuyant sur ce postulat, la relation F(D) prend alors la forme :  
 

                                                 
4 Il est à noter que la conductivité à saturation d’un plancher argileux d’un site de stockage de déchets 
nucléaires doit légalement être inférieure à 10-9 cm/h.  



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 52 

 

MN

vg

D

D
+1F=

-























 (2.19) 

 
où F varie de 0 pour 0D = , à 1 pour 2000D = µm (la limite supérieure du diamètre des 
particules fines du sol ; cf. Section 2.2.1) ; Dvg est un « paramètre d’échelle » granulométrique 
permettant de normaliser le diamètre des particules sous la forme :  
 

D

D
D vg* =  (2.20) 

 
 Enfin, M et N sont des  « paramètres de forme » granulométrique liés par l’expression : 
 

N

k
1M M−=     avec   MkN >  (2.21) 

 
où le paramètre kM  est considéré comme une valeur réelle contrairement à l’hypothèse utilisée 
par van Genuchten (1980) dans son équation définissant la rétention d’eau où kM  est évalué 
comme un entier (cf. Section 2.5.3). Dans le cadre de ce travail, pour identifier les 
« paramètres de forme » des sols la valeur de kM est choisie égale à 2, ce qui permet 
d’exprimer le point d’inflexion de la courbe de F(D) par : 
 

M

inf 1MN

NMN
F

−







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 En s’appuyant sur l’hypothèse d’une corrélation directe entre la distribution cumulée 
des particules F(D) (Eq. 2.19) et la courbe de rétention d’eau h(θ), les PTFs cherchent à 
prédire les paramètres de fonction de la courbe de rétention d’eau h(θ) (cf. Section 2.5.3). 
Malheureusement, l’information granulométrique, utilisée par les PTFs, incorpore 
uniquement les aspects texturaux du sol et omettent les aspects structuraux de la courbe de 
rétention d’eau h(θ), tels que la tortuosité et le compactage des particules. La non prise en 
compte des caractéristiques structurales affaiblit sérieusement l’utilité des fonctions de  
pédo-transfert (PTFs) dans la détermination de la courbe de rétention d’eau.  
 
 Cette difficulté est clairement illustrée par Haverkamp et al. (2002b) qui précisent la 
relation entre les paramètres de forme M et N de la courbe granulométrique (Eq. 2.19) et les 
paramètres de forme m et n de la courbe de rétention d’eau h(θ) (cf. Section 2.5.3) 
(Figure 7). Il existe effectivement une corrélation nette entre MN et mn mettant en évidence la 
dépendance des paramètres de forme de la courbe de rétention d’eau h(θ) aux propriétés 
texturales du sol.  
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Figure 7 : Corrélation entre les paramètres de forme de la courbe de rétention d’eau (mn) et les 

paramètres de forme de la courbe granulométrique (MN), réalisée sur des milliers de sol  
(tirée de Haverkamp et al., 2002b) 

 
 En revanche, lorsque le « paramètre d’échelle » granulométrique Dvg et le « paramètre 
d’échelle » de la courbe de rétention d’eau hvg sont comparés, la non corrélation est évidente 
(Figure 8), affirmant que les effets structuraux du sol ne peuvent pas être estimés par la seule 
connaissance texturale du sol. 
  
 Les données des Figures 7 et 8 sont tirées de bases de données regroupant plusieurs 
milliers de sols de la base de données GRIZZLY (Haverkamp et al., 1997) complétée par la 
base de données USODA (Leij et al., 1996). 
 
 Les arguments exposés ci-dessus restreignent l’intérêt des fonctions de pédo-transferts 
(PTFs), rendant presque caduque toute tentative de caractérisation des propriétés 
hydrodynamiques du sol par ces méthodes. Il apparait alors peu opportun d’utiliser ces 
techniques dans le cadre du projet de recherche que couvre ce mémoire. Une approche plus 
prometteuse permet par contre d’utiliser l’information de la courbe de la distribution cumulée 
de la taille des particules F(D) à travers le concept de « shape-index », ou d’indice de forme, 
défini par Haverkamp et al. (2005) et Leij et al. (2005). 
 
 Dans sa formulation conceptuelle, le « shape-index » de la courbe de distribution 
cumulée de la taille des particules s’exprime par : 
 

∫=
1

0

par dF
))D(ln(d

))F(ln(d
Sh  (2.24) 
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Figure 8 : Non corrélation entre le paramètre d’échelle de pression capillaire hvg de la courbe de 
rétention d’eau et le paramètre d’échelle Dvg de la courbe granulométrique, réalisée sur des milliers de 

sols. (tirée de Haverkamp et al., 2002b) 
 
 Le paramètre Shpar est spécifique pour chaque sol, c’est alors un indice caractéristique 
de la composition texturale du sol. Pour la courbe issue de la relation (2.19), le « shape-
index » prend la forme : 
 

MN2k

)MNk(MN

1M

MN
Sh

M

M
par +

+
=

+
=  (2.25) 

 
 L’intérêt du concept du « shape-index » Shpar est double. C’est un paramètre non 
dimensionnel, tout en étant accessible à partir de mesures granulométriques de terrain. En 
outre, il est possible de lier ce paramètre à la dimension fractale des particules solides (e.g., 
Tyler et Wheatcraft, 1990 ; Rieu et Sposito, 1991). A partir du théorème des dimensions 
fractales, où la dimension fractale Df d’un ensemble d’objets est décrite entre sa dimension 
linéaire, Df = 1 et sa dimension Euclidienne, Df = 3, le « shape index » Shpar permet de 
déterminer la dimension fractale des particules solides du milieu poreux Dfpar, par la relation : 
  

parpar Sh3Df −=  (2.26) 
 
 Appréhender le sol comme une structure fractale est une approche permettant de 
travailler sur des indices invariants et ainsi de s’affranchir des interactions entre la structure, 
les conditions initiales et les conditions limites du milieu. La caractérisation fractale d’un 
milieu fonctionne d’autant mieux lorsque les grandeurs physiques mesurées varient en loi de 
puissance avec l’échelle de mesure. Cette hypothèse est tout à fait raisonnable pour le milieu 
« sol » (e.g., Tyler et Wheatcraft, 1990 ; Rieu et Sposito, 1991). Cette approche est privilégiée 
par la suite pour définir les paramètres hydrodynamiques du sol dans ce travail de recherche. 
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 2.5.2. Fonction décrivant la distribution de la taille des pores 
 
 La distribution de la taille des pores dépend directement de l’agencement des particules 
de sol dans l’espace. C’est ainsi un indicateur de première importance de la structure du sol 
(Brutsaert, 1966). Sous l’effet des interactions du monde végétal, animal et anthropique avec 
le sol, le compactage du sol modifie au cours du temps la structure de ce sol. Cependant, ce 
compactage, sous des conditions naturelles, tend vers une structure stable sous les effets de 
tassement dus aux cycles d’humidification (pluie) et d’assèchement (évaporation) successifs. 
La structure stable du sol devient ainsi l’hypothèse sur laquelle se fondent les développements 
qui suivent.  
 
 Comme les pores sont des espaces vides, la distribution cumulée de la taille des pores 
est une fonction S(R) dont les paramètres ne peuvent être mesurés directement sur le terrain. 
En s’appuyant sur l’équation de rétention d’eau h(θ) proposée par van Genuchten (1980)  
(cf. Section 2.5.3), l’équation de Laplace (2.17) permet d’écrire S(R) sous la forme : 
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où R est le rayon de pore ; et Rvg est le « paramètre d’échelle » permettant de normaliser le 
rayon de pore sous la forme : 
 

R

R
R vg* =  (2.28) 

 
 L’analyse de l’équation (2.27) montre que S tend vers 0 pour un très petit rayon de pore 
( 0R ≈ ) et tend vers 1 pour de grands rayons de pore.  
 
 A l’instar des « paramètres de forme » M et N (Eq. 2.21), les « paramètres de forme » m 
et n (Eq. 2.27) sont liés par l’expression : 
  

n

k
1m m−=     avec   mkn >  (2.29) 

 
où km est considéré comme un nombre réel. 
   
 Les « paramètres de forme » MN de la courbe F (D) et les « paramètres de forme » mn 
de la courbe S(R) sont corrélés (cf. Section 2.5.1), mais ne sont pas égaux. Pour un même sol, 
la courbe de distribution cumulée de la taille des particules F(D) a une forme similaire à la 
courbe de distribution cumulée de la taille des pores S(R) mais pas identique. Cela signifie que: 
  

mnMN ≠     et   mM kk ≠  (2.30) 
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 Cette non-identité, qui s’observe sur la Figure 7, s’explique physiquement par le 
concept de tortuosité. Contrairement à la représentation schématique de la Figure 5, la 
connexion entre les pores du sol ne forme pas un chemin capillaire parfaitement rectiligne. La 
réalité de la structure du sol présente un chemin plus tortueux. La tortuosité τ est une fonction 
du rapport entre la longueur du chemin effectif Le [L] et la longueur du chemin apparent La 
[L] (Eq. 2.31 et Figure 9) (e.g., Kutilek et Nielsen, 1994).  
 

1
L

L
fτ

a

e >



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


=  (2.31) 

 
 

 
 

Figure 9 : Schéma définissant le concept de tortuosité. 
 
 Le concept de tortuosité est une information permettant de schématiser l’aspect 
géométrique du sol. Les grandeurs Le et La qui y sont liées permettre d’introduire ces relations 
géométriques à la définition texturale et structurale du sol. 
 
 Le paramètre Le intervient dans l’expression d’un volume d’une fraction de pores  
vp [L

3], relatif à une classe de pores associée au rayon de pores R.  En reprenant l’image du tube 
capillaire (cf. Section 2.4.3), vp est défini par l’équation :  
 

)R(L.R.π)R(v e
2

p =  (2.32) 

 
 Le paramètre La peut être exprimé en fonction du diamètre des particules de sol D, 
associées à la fraction de pores de rayon R, et du nombre de particules no, par : 
 

D.)D(no)D(La =  (2.33) 
 
où no est le nombre de particules de diamètre D associées à la classe de pores de rayon R. 
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 Le développement découlant des équations (2.31), (2.32) et (2.33) donne : 
 

no.)R(D.)R(τ.R.π)R(v 2
p =  (2.34) 

  
 Bien qu’ayant un sens physique indéniable, no est un paramètre impossible à mesurer. 
Pour surmonter cet obstacle et retirer analytiquement no des équations, le volume de matière 
solide vsd [L

3] s’exprime comme la somme des volumes d’une fraction des particules de 
diamètre D :  
 

no.D
6

π
)D(v 3

sd =  (2.35) 

 
où les particules de diamètre D sont considérées comme des éléments sphériques.  
 
 La combinaison des équations (2.34) et (2.35) amène à la relation : 
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 L’équation (2.36) met en exergue la relation de dépendance qui existe entre le rayon des 
pores R d’une fraction de sol et le diamètre des particules D correspondant.   
 
 Pour traduire cette dépendance, les auteurs s’appuient sur une formulation non 
dimensionnelle classiquement utilisée, intégrant toujours l’effet de la tortuosité (e.g., Fuentes 
et al., 1996) :    
 

)β1(** DR
+∝  (2.37) 

 
où β est le « paramètre de tortuosité » dépendant du type de sol (β ≥ 0). 
 
 Lorsque β=0, c'est-à-dire pour un sol non affecté par le phénomène de tortuosité, 
l’équation (2.37) implique une proportionnalité entre R* et D* mais pas une égalité :  
 

** DR ∝  (2.38) 

 
 Cette condition correspond à des sols très sableux (Haverkamp et Parlange, 1986). 
 
 L’équation (2.37) sous-entend des identités particulières conditionnant la corrélation 
entre la courbe de distribution cumulée de la taille des particules F(D) et la courbe de distribution 
cumulée de la taille des pores S(R) (pers. comm., Haverkamp, 2014, cf. Annexe 12.1): 
 

SF ∝  (2.39) 
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mM =  (2.40) 
 

)β1(nN +=  (2.41) 

 
 En s’appuyant sur les relations (2.21), (2.29), (2.40) et (2.41), km se défini par : 
 

β1

k
k M

m +
=  (2.42) 

 
 Puis, en suivant la même démarche que pour la courbe F(D) (cf. Section 2.5.1), la 
double dérivation de l’équation S(R) (Eq. 2.27) permet d’obtenir le point d’inflexion (Sinf, Rinf) 
de la courbe de distribution cumulée de la taille des pores : 
 

m

inf 1mn

nmn
S

−








−
+=     et    

n/1

vginf 1n

1mn
RR 






+
−=  (2.43) 

 
 L’équation (2.43) peut être exprimée en fonction des caractéristiques de la courbe de 
distribution cumulée de la taille des particules F(D) de la manière suivante : 
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 L’équation (2.44) montre que les courbes S(R) et F(D) ont un point d’inflexion 
identique, à une translation près qui dépend de la tortuosité (Figure 10) ; pour preuve si β=0 
alors Sinf = Finf. Cette translation intégrant le phénomène de tortuosité engendre également 
l’identité suivante :    
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où l’équation (2.45) exprime la proportionnalité de l’équation (2.39). 
 
 De la même manière, l’analyse du point d’inflexion Rinf (Eq. 2.43) permet de spécifier le 
coefficient de proportionnalité exprimé dans la relation (2.37) : 
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où l’équation (2.46) exprime la proportionnalité de l’équation (2.37). 
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Figure 10 : Courbe de la distribution cumulée de la taille des particules (F(D)) en bleu, 
Courbe de la distribution cumulée de la taille des pores (S(R)) en rouge. 

 
 
 Ces résultats montrent que l’information sur la distribution cumulée de la taille des 
particules F(D), facilement accessible lors d’investigations sur le terrain, permet de calculer 
les paramètres caractéristiques de la courbe de distribution cumulée de la taille des pores S(R) 
sous réserve de connaître le « paramètre de tortuosité » β et le « paramètre d’échelle » Rvg 
(Eq. 2.27). 
  
 Paramètre de tortuosité (β) 
 
 En 1981, Arya et Paris proposent un modèle capillaire permettant d’exprimer une 
relation discrète entre le rayon d’une classe de pores et le diamètre d’une classe associée de 
particules. Ils introduisent alors un « facteur de tortuosité » βAP, désigné comme le « facteur de 
tortuosité » d’Arya-Paris (1981). Intuitivement, le « paramètre de tortuosité » β, introduit par 
Fuentes et al. (1996) (Eq. 2.37), doit être lié à  βAP. 
 
 Néanmoins, dans leur article de 1981, Arya et Paris recommandent βAP=1.38, en 
considérant leur « facteur de tortuosité » comme une constante. Pourtant βAP a une réalité 
physique variant en fonction du sol. En 1992, Arya et Dierolf modifient la première 
estimation avec βAP=0.938. Des travaux ultérieurs ont aussi proposé d’autres valeurs (e.g., 
Vaz et al., 2005). Cette succession d’indications témoigne nettement de la dépendance du 
paramètre βAP au type de sol auquel il est appliqué.  
 
 Cette déduction s’est étayée en affectant des valeurs spécifiques de βAP à différentes 
classes de sols (Figure 3 et Tableau 1) (Haverkamp, 2002b). 
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Type de sol βAP Echantillon de sols 

Limon 0.7923 72 
Sable 0.7061 80 
Argile 0.7522 41 

Loam-limoneux 0.7913 55 
Sablo-limoneux 0.8132 121 

 
Tableau 1 : Estimation du «  facteur de tortuosité » d'Arya Paris (βAP) en fonction du type de sol. 

(Haverkamp, 2002b) 
   
 
 A partir des données de sols, tirés de la base GIZZLY (Haverkamp et al., 1997), une 
relation empirique entre βAP et β (Eq. 2.47) a pu être mise en évidence (Figure 11). Son 
expression est : 
 

7287.1β2628.1β AP +−=  (2.47) 

 

 
Figure 11: Relation empirique  entre β et βAP sur 350 sols. 

(base de données GRIZZLY ; Haverkamp et al., 1997) 
 
 Cette relation permet de se convaincre de la variabilité du « facteur de tortuosité » βAP et 
du « paramètre de tortuosité » β. Ceci étant dit, cette relation empirique entre βAP et β ne 
permet pas d’estimer l’un des paramètres à l’aide de l’autre, aucun des deux n’étant à priori 
connu. Un cheminement plus analytique permettrait d’évaluer plus certainement β et d’en 
apprécier une description théorique.    
 
 De la même manière que pour la courbe de distribution cumulée de la taille des 
particules F(D) (cf. Section 2.5.1), il est possible de définir un « shape-index », ou indice de 
forme Shpor, de la courbe de distribution cumulée de la taille des pores d’un sol, S(R). Dans 
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son développement conceptuel, cette courbe se décrit analytiquement et formalise le  
« shape-index » par : 

∫=
1

0

por dS
))R(ln(d

))S(ln(d
Sh  (2.48) 

 
 Le paramètre Shpor, spécifique à chaque sol, est un indice caractéristique de la 
composition structurale du sol et prend la forme : 
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m
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+
=

+
=  (2.49) 

 
 En appliquant les relations (2.25), (2.40) et (2.41) à l’équation (2.49), le paramètre Shpor 
s’exprime en fonction du paramètre Shpar : 
 

β1

Sh
Sh par

por +
=  (2.50) 

 
  Pour travailler sur des indices invariants, le paramètre Shpor est utilisé pour déterminer 
la dimension fractale des pores du sol Dfpor, par la relation : 
  

porpor Sh3Df −=  (2.51) 
 
d'où : 
 

β1

Sh
3Df par

por +
−=  (2.52) 

 
 Les développements issus des équations (2.34), (2.35) et (2.52) ont permis d’obtenir une 
expression de β en fonction du paramètre physique non-dimensionnel Shpar . Le détail de ces 
développement est présenté dans l’Annexe (12.1) : 
 

parSh
3

2
1β −=  (2.53) 

 
 A l’image de l’Antigone de Jean Anouilh (1944), les « paramètres » qui vont jouer 
l’histoire prennent place sur la scène, il n’en reste plus qu’un et la théorie sera nouée.  
 
 Paramètre d’échelle (Rvg) 
 
 En s’appuyant sur les développements précédents, Haverkamp (pers. comm. 2014) (cf. 
Annexe 12.1) propose une expression du paramètre Rvg uniquement dépendant des aspects 
texturales d’un sol : 
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 Au terme de ce travail d’exploration analytique, il a été montré qu’à partir des mesures 
de la distribution des particules d’un sol, la courbe de F(D) est définie (cf. Section 2.6.1) et 
donc que les paramètres M, N, kM, Dvg et Shpar qui la caractérisent, sont identifiables.  
Les développements analytiques présentés ci-dessus permettent ensuite de calculer les 
paramètres m, n, km, Rvg, Shpor. La courbe de distribution cumulée de la taille des pores S(R) 
peut ainsi être définie à partir de la courbe de distribution cumulée de la taille des particules 
de sol F(D).  
 
 Cette méthode innovante permet d’appréhender la structure d’un sol sans avoir recours 
aux mesures plus ou moins directes de ses propriétés hydrodynamiques qui sont dépendantes 
de son l’histoire hydrologique. Elles sont difficilement accessibles dans les conditions réelles 
du terrain. 
 
 2.5.3. Fonctions décrivant la relation de rétention d’eau h(θ) 
 
 La section précédente démontre la possibilité de lier la distribution du diamètre des 
particules F(D) à la distribution du rayon des pores du sol S(R). La dernière étape consiste à 
lier S(R) à la relation de rétention d’eau h(θ) pour pouvoir finalement déterminer h(θ) en 
fonction de F(D). 
 
 Plusieurs fonctions sont proposées dans la littérature pour exprimer h(θ) (e.g., Gardner, 
1958 ; Brooks et Corey, 1964 ; Brutsaert, 1966 ; van Genuchten, 1980 ; Haverkamp et 
Vauclin, 1981 ; Kosugi, 1994 ; Assouline, 2006). Les deux équations les plus fréquemment 
utilisées sont :  

 - l’équation de Brooks et Corey (1964) : 
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 - l’équation de rétention d’eau de van Genuchten (1980) : 
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où θs est la teneur en eau volumique à saturation naturelle et θr est la teneur en eau volumique 
résiduelle ; θs et θr sont les « paramètres d’échelle » de la teneur en eau volumique ; hbc et hvg 
sont les « paramètres d’échelle » de la pression capillaire ; et λ, m, n sont les « paramètres de 
forme » des équations de rétention d’eau. Les paramètres λ, m, n sont relatifs à la texture du 
sol, les deux derniers sont liés par l’intermédiaire du « paramètre de forme » km (Eq. 2.29). Il 
est important de noter que km est ici considéré comme un paramètre réel défini par le choix de 
kM (Eq. 2.42), contrairement aux modèles de Burdine (1953) ou Mualem (1976) qui fixe pour 
km une valeur héritée des modèles capillaires (dans la théorie de Mualem km =1 et dans celle 
de Burdine km =2). 
 
 Pour rappel, la pression capillaire h se définit par rapport à la pression atmosphérique. Il 
est d’usage dans les travaux en physique du sol d’exprimer h négativement, z étant orienté 
positivement vers le bas, étant la résultante des forces de capillarité et de gravité.  
 

Dans le cadre des développements de ce travail, le modèle de rétention d’eau de van 
Genuchten a été choisi, notamment parcequ’il fait intervenir les « paramètres de forme » m et 
n qui sont liés à une réalité physique (cf. Section 2.5.2).  

 
Pour appliquer l’équation (2.56), il reste alors à définir les trois paramètres d’échelle θs, 

θr et hvg. 
 
 Teneur en eau à saturation (θs) 
 
 Comme il est expliqué dans la Section (2.4.1), en raison du phénomène 
d’emprisonnement d’air, l’eau ne peut occuper la totalité des pores du sol. Néanmoins, 
 la teneur en eau à saturation θs reste proportionnelle à la porosité ε. En analysant près de  
2000 sols, Rogowski (1971) a défini empiriquement la corrélation moyenne entre θs et ε :  
 

ε93.0θs ≈  (2.57) 
 
 En partant de l’hypothèse assumée que la structure du sol est un objet fractal, c'est-à-
dire l’agencement spatial des pores et des particules solides correspond à une géométrie 
fractale (e.g., Mandelbrot, 1983 ; Tyler et Wheatcraft, 1989 ; Rieu et Sposito, 1991 ; Bartoli et 
al., 1996), la porosité ε qui correspond au volume des pores s’exprime à travers l’équation 
(Fuentes et al., 1996) : 
 

1)ε1(ε 2/cβcβ =−+  (2.58) 
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où βc est un paramètre non-dimensionel de tortuosité qui s’appuie sur la dimension fractale 
des pores du sol (Fuentes et al., 1996) : 
 

2

Df
cβ por=  (2.59) 

 
 Or, Dfpor a pu être relié au « shape-index » de la courbe de distribution de la taille des 
particules (Eq. 2.52). Après avoir développé les équations βc se calcule uniquement à partir de 
paramètres tirés de la courbe F(D) : 
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 La résolution de l’équation implicite (2.58) donne alors accès à teneur en eau à 
saturation θs à travers la porosité ε pour une analyse granulométrique donnée.  
 
 Teneur en eau résiduelle (θr) 
 
 Le concept d’hystérésis (cf. Section 2.4.3) enseigne que les seules courbes de rétention 
d’eau h(θ), dont il est possible de connaître la teneur en eau résiduelle θr, sont la Courbe 
Principale d’Humidification (CPH) et la Courbe Principale d’Assèchement (CPA) où θr=0. 
La démarche théorique ici développée qui considère θr=0 cherche à fixer l’information de 
l’enveloppe hystérétique sans l’influence des conditions initiales et aux limites (cf. Section 
2.4.1). 
 
  Paramètre d’échelle de pression (hvg) 
  
 Le « paramètre d’échelle » de pression hvg se calcule directement à partir de Rvg en 
s’appuyant sur l’équation de Laplace (Eq. 2.17).  
 

vg
vg R

149.0
h −=  (2.61) 

 
où hvg et Rvg sont exprimé en cm.  
 
 Shape-index de la courbe de rétention d’eau (Shret) 
 
 Le « shape-index » Shret de la courbe de rétention d’eau est égale au « shape-index » Shpor 
de la courbe de distribution cumulée de la taille des pores S(R), définie selon l’équation : 
  

∫ =−=
1

0

*
*

*

por θd
))h(ln(d

))θ(ln(d
Sh

1m

mn

+
 (2.62) 

 



65 
Université de la Polynésie française 

Matthieu Aureau  
 

 Les « paramètres d’échelle » hydrodynamique, *θ et h*, sont généralement introduits 
pour normaliser la teneur en eau volumique (θ) et la pression capillaire (h) (e.g., Haverkamp 
et Vauclin, 1979 ; Warrick et al., 1985) : 
 

vg

*

s

*

h

h
het

θ

θ
θ ==  (2.63) 

 
 Spatialisation de h(θ) 
 
 L’approche proposée ci-dessus permet de connaître h(θ) en un point de la zone d’étude 
à partir d’un échantillon de sol et d’une mesure granulométrique (cf. Section 2.6.1). Cette 
méthode d’expérimentation sur le terrain est facile à réaliser et à multiplier à moindre coût.  
La spatialisation horizontale de la courbe de rétention d’eau devient alors accessible à 
l’expérimentation sur l’ensemble de la zone d’étude.  
 
 Pour la composante verticale de la spatialisation de h(θ), le principe est d’appréhender 
la variation de la densité et donc de la porosité en profondeur. Dans un sol non homogène, 
plus la proportion de cailloux ou de roches fracturées augmente, plus la porosité apparente 
diminue (Eq. 2.6). Dans un sol de type alluvionnaire, la fraction de cailloux augmente avec  
la profondeur. Ainsi, la spatialisation verticale de la teneur en eau évolue en fonction de la 
fraction de cailloux dans le sol, donc de la profondeur. En l’absence d’échantillons de sol 
prélevés à toutes les profondeurs, en tout point de la zone d’étude, cette extrapolation permet 
de prendre en compte la spatialisation verticale.  
 
 2.5.4. Fonctions décrivant la conductivité hydraulique K(θ) 
 
 L’une des priorités qui a animé et anime toujours les physiciens du sol est de définir les 
relations phénoménologiques permettant de relier les paramètres hydrodynamiques, que sont 
la teneur en eau volumique θ et la conductivité hydraulique K. L’intérêt des travaux s’évalue au 
regard de la signification physique de leurs paramètres et de la capacité à s’intégrer dans des 
équations de transfert d’eau comme l’équation de Richards (1931). 
 
 Pour exprimer la conductivité hydraulique K en fonction de la teneur en eau volumique θ, 
les relations les plus utilisées dans la littérature sont : 

 - l’équation de la conductivité hydraulique de Brooks et Corey (1964) :   
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 - l’équation de van Genuchten (1980) : 
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où η est un « paramètre de forme » de la conductivité hydraulique ; Ks est la conductivité 

hydraulique à saturation ; et βk est un paramètre associé à l’effet de la tortuosité, choisit par 
van Genuchten égale à 0.5. 
 
 Les deux équations s’appuient sur des approches différentes dans leur description de 
K(θ). L’équation de Brooks et Corey (Eq. 2.64) cherche à décrire la forme de la courbe K(θ) à 
l’aide d’une loi de puissance, indépendamment de la relation de la courbe de rétention d’eau 
h(θ). En revanche, l’équation de van Genuchten (Eq. 2.65) impose le postulat du modèle 
capillaire plus ou moins empirique de Mualem (1976), lui-même dérivé de l’équation de 
Burdine (1953), pour exprimer la courbe de conductivité K(θ) en fonction de la courbe de 
rétention d’eau h(θ) :  
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 Plusieurs valeurs de βk sont proposées dans la littérature en fonction des auteurs et du 
modèle capillaire qu’ils utilisent, i.e, Childs et Collis George (1950) utilisent βk=0 ; pour 
Mualem (1976), comme pour van Genuchten (1980), βk=1/2 ; ou encore Burdine (1953), pour 
qui βk=1. La variété de ces estimations dénote l’imprécision empirique basée sur quelques 
analyses statistiques et l’intuition des différents auteurs. Il serait idéal de définir βk pour 
chaque type de sol, mais cette approche serait plus empirique que physique. En outre, 
plusieurs essais, à partir de sols tirés de la base de données GRIZZLY (Haverkamp et al., 
1997) ont montré que le modèle capillaire fonctionne mal sur des sols très sableux. Le modèle 
le plus approprié semble être alors celui de Brooks et Corey (2.64). 
 
 Pour l’utilisation de l’équation de Brooks et Corey (2.64) deux paramètres sont à 
identifier. Le « paramètre de forme » η et la conductivité hydraulique à saturation Ks.  
 
 Paramètre de forme η  
 
 En s’appuyant sur la théorie des fractales, le paramètre η peut-être exprimé par  
(Fuentes et al., 1996) :  
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où λ est le « paramètre de forme » de l’équation de rétention d’eau de Brooks et Corey (1964) 
(Eq. 2.55). Ce paramètre correspond également au « shape-index » Shret de la courbe de 
rétention d’eau, or Shret = Shpor, donc λ = Shpor. En substituant la dimension fractale Dfpor par 
le Shpor (Eq. 51), l’équation (2.67) devient : 
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 La théorie fractale définit le milieu entre [0, ε]. Contenu que θs ≠ ε, l’équation (2.68) 
doit alors être corrigée d’un coefficient de 2Shpor, ce qui amène à : 
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soit  
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 L’intérêt de ce développement est d’exprimer η en fonction des « paramètres de 
formes » qui peuvent être évalués à partir de la courbe de distribution cumulée de la taille des 
pores (ou par extension de la courbe de distribution cumulée de la taille des particules).  
En s’appuyant sur l’égalité (2.62), l’équation (2.70) devient : 
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 Pour définir localement la conductivité hydraulique du sol, l’équation de Brooks et 
Corey (Eq. 2.64), avec η calculé par l’équation (Eq. 2.71), parait le choix le plus pertinent. 
Seul le paramètre Ks reste alors à identifier.  
 
 Conductivité hydraulique à saturation Ks 
 
 La plupart du temps la conductivité à saturation Ks est estimée à partir de mesures 
d’infiltration et d’un inversement numérique de l’équation de Richards (cf. Section 2.6.4).  
Ces techniques imposent une expérimentation qui peut durer plusieurs semaines. La valeur de 
Ks obtenue de cette manière est une valeur locale représentative d’un volume de sol de 
quelques m3 (cf. Section 2.6.4). Ainsi, cette approche n’est pas satisfaisante et ne correspond 
pas à la démarche théorique, développée dans ce mémoire. Elle ne permet pas de spatialiser la 
valeur de Ks sans allonger de façon déraisonnable des campagnes mesures coûteuses en temps, 
en moyens humains et financiers.  
 
 Quelques auteurs proposent une évaluation directe de Ks (cf. Section 2.6.4) (e.g., Cosby 
et al., 1984 ; Ahuja et al., 1985 ; Rawls et Brakensiek, 1989 ; Mishra et Parker, 1990). 
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L’approche la plus utilisée est celle de Rawls et Brakensiek (1989). Elle s’appuie sur une 
équation obtenue à partir d’une régression statistique entre la conductivité hydraulique à 
saturation et les caractéristiques granulométriques des sols résumées par leurs proportions en 
argile, limon et sable (cf. Section 2.6.4, Tableau 2). Bien que cette relation ne soit pas 
totalement satisfaisante, elle permet d’obtenir localement une valeur approximative de Ks à 
partir de la granulométrie du sol. 
 
 A partir de là, l’objectif est de proposer une approche légèrement modifiée de la 
solution de Rawls et Brakensiek (1989) (cf. Section 2.6.4) pour répondre au problème de la 
spatialisation de Ks.  
 
 Spatialisation horizontale de Ks 
 
 Dans la grande majorité des cas, la modélisation hydrologique et numérique des 
écoulements souterrains nécessite le découpage de la zone d’étude en différentes mailles de 
calcul correspondant à des surfaces variant entre 1 à 10 ha (cf. Section 2.10.2). Pour chacune 
de ces mailles, une valeur de Ks doit pouvoir être calculée. En identifiant chaque maille par 
l’index i (1 ≤ i ≤ Ni où Ni est le nombre total de mailles), la conductivité hydraulique à saturation 
correspondante est alors notée Ks,i. 
 
 En s’appuyant sur la théorie d’échelle de Miller et Miller (1955), les conductivités 

hydrauliques à saturation Ks,i sont exprimées en fonction d’un scalaire sK̂  et de leurs 

coefficients de normalisation spatiale αmi.  
 

sii,s K̂mαK =  (2.72) 

 
sous la condition 
 

1mα
Ni

1 Ni

1i
i =∑

=

 (2.73) 

 
 Les coefficients de normalisation αmi sont des rapports relatifs décrivant la représentation 
spatiale. Ils sont associés à une maille de calcul i et considérés comme spatialement invariants. 
L’équation (2.72) propose de définir Ks,i à partir de ces coefficients de normalisation αmi et d’un 

scalaire sK̂ , identifié comme la conductivité à saturation apparente de l’ensemble de la zone 

d’étude. 
 
 Dans une première étape, les Ks,i doivent être évalués à l’aide de la méthode proposée par 
Rawls et Brakensiek (1989) (cf. Section 2.6.4), ce qui permettra de trouver les coefficients 

αmi et une première estimation de sK̂ . La conductivité à saturation apparente sK̂  devra ensuite 

être optimisée en le calant sur un phénomène d’écoulement dynamique (e.g., modèle 

hydrologique, écoulement de surface). A partir du nouveau sK̂ , les Ks,i sont recalculés en 
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utilisant les mêmes coefficients de normalisation αmi. Comme sK̂  est un scalaire, l’unicité de 

la méthode inverse est garantie. Le postulat de cette approche implique que les premières 
estimations de la conductivité hydraulique à saturation Ks,i, à partir de la relation de Rawls et 
Brakensiek (1989), seront probablement approximatives, mais que les coefficients de 
normalisation spatiale αmi pourront être considérés comme corrects.  
 
Spatialisation verticale de Ks 
 
 Verticalement, la variation de Ks suit la courbe K(θ) établie localement pour la maille de 
calcul en surface (Eq. 2.72). Étant donné que la porosité apparente d’un sol diminue avec la 
profondeur en fonction de la proportion de cailloux, la conductivité hydraulique à saturation Ks 
diminue en suivant la courbe K(θ) en fonction de θs, qui diminue en fonction de la profondeur 
(cf. 2.5.3)  
 
 De la même manière que dans la Section (2.5.3), le « paramètre d’échelle »  K* est 
introduit, pour chaque espace homogène, afin de normaliser la conductivité hydraulique  
(e.g., Haverkamp et Vauclin, 1979 ; Warrick et al., 1985). 
 

s

*

K

K
K =  (2.74) 

 
 2.5.5. Limite de la caractérisation hydrodynamique du sol 
 
 Théoriquement, les équations mettant en relation la teneur en eau volumique θ,  
la pression capillaire h et la conductivité hydraulique K, permettent de modéliser l’écoulement 
à travers le milieu poreux. Cependant, la réalité du terrain impose des contraintes pouvant 
grandement modifier la validité de ces équations. Ces contraintes se regroupent sur deux 
niveaux.  
 
 D’une part, les calculs s’appuyant sur les relations fonctionnelles entre les paramètres 
hydrodynamiques du sol h(θ) et K(θ) s’appliquent sur des volumes de sol, en principe 
homogène, composés de particules de matières fines. Or, dans un cadre naturel, le sol est un 
milieu discontinu que plusieurs éléments peuvent encombrer. Les fissures, les macropores, les 
racines des plantes, plus généralement l’ensemble des interactions du monde végétal, animal 
et anthropique avec le sol, ou encore les pierres et les roches, peuvent engendrer des 
écoulements préférentiels que les équations théoriques ne prennent pas en compte. Le terme 
de « phénomène pathologique » est utilisé pour spécifier cette limite au réalisme des résultats 
des calculs.  
 
 D’autre part , l’échelle spatiale de validité des paramètres hydrodynamiques n’est pas 
en adéquation avec le maillage de calcul d’une zone d’étude hydrologique. En effet, les 
caractéristiques structurales du sol ont une variabilité spatiale importante, autant dans la 
dimension horizontale que dans la dimension verticale ; avec une échelle critique de 1 m3 
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(e.g., Haverkamp et al., 2002a). Le maillage alors imposé par les contraintes de validité des 
paramètres hydrodynamiques est beaucoup trop serré lorsque la problématique hydrologique 
s’étend sur une zone d’étude de plusieurs centaines d’hectares. Envisager une extrapolation 
des résultats à partir de quelques données ponctuelles parait donc être une conduite très 
hasardeuse.      
 
 Il semble primordial de considérer ces deux aspects problématiques avant d’élaborer 
une stratégie d’acquisition de données et d’adopter une technique de mesure adéquate. C’est 
pour ces raisons que la méthode développée ci-dessus (cf. Section 2.5.1 à 2.5.4), et basée sur 
des développements mathématiques consistants présente un intérêt opérationnel décisif, dans 
ses conclusions touchant à la spatialisation des paramètres hydrodynamiques du sol. 
 

2.6. Mesures des propriétés physiques et hydrodynamiques du sol 
 
 Le sol est par définition un milieu difficilement accessible en profondeur. Le mesurer 
peut s’avérer un exercice complexe mettant en jeux d’importants moyens matériels et 
humains. Plusieurs techniques ont été développées afin de déterminer les propriétés physiques 
et les caractéristiques hydrodynamiques d’un sol. Ces techniques de mesure, directes ou 
indirectes, doivent faire l’objet d’un choix attentif pour que les résultats obtenus aient du sens 
dans le cadre d’une modélisation, tout en conservant l’objectif de la recherche engagée.  
Les problèmes d’échelle et de variabilité spatiale prennent une place particulière dans le 
processus de choix, parce que la plupart des techniques de mesure n’ont qu’une portée très 
localisée, alors que l’espace hydrologique à modéliser s’étend le plus souvent sur une surface 
de plusieurs centaines d’hectares. C’est la question de la représentativité des mesures qui est 
ainsi prégnante.  
 
 Les méthodes présentées dans cette section sont différenciées en fonction des propriétés 
physiques ou des caractéristiques hydrodynamiques qu’elles permettent de mesurer :  
la distribution cumulée de la taille de particules F(D), la teneur en eau volumique θ ou la 
pression capillaire h. 
 
 2.6.1. Mesure de la distribution des particules 
  
 La mesure de la distribution des particules permet de définir la texture d’un sol.  
La technique la plus utilisée est l’analyse granulométrique. L’objectif est de classer les 
particules solides du sol en fonction de leur diamètre (cf. Section 2.2.1). Seules sont 
considérées les particules dont le diamètre est inférieur à 2 mm. Bien que l’analyse 
granulométrique soit réalisée en deux étapes complémentaires et successives, les analyses se 
limitent le plus souvent à la première étape.  
 

1. Analyse par tamisage humide. L’échantillon de sol est d’abord désagrégé sous l’eau 
pour obtenir des grains de matière de la plus petite taille possible. Ces grains sont 
ensuite classés (par pourcentage de poids) à l’aide d’une série de tamis emboîtés les 
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uns dans les autres. Les mailles des tamis sont décroissantes du tamis le plus haut 
jusqu’au tamis le plus bas. Les grains de matière sont placés sur le tamis supérieur.  

 
Sous l’effet de vibrations, les grains se repartissent ensuite sur les différents tamis 
en fonction de leur taille. Les grains sont ensuite classés en pourcentage de poids ce 
qui permet d’obtenir la distribution cumulée de la taille des particules F(D). Cette 
technique se limite aux grains de sol dont le diamètre est supérieur à 80 µm. Pour les 
particules plus fines, une analyse par sédimentation est nécessaire. 

 
2. Analyse par sédimentation. Le principe de l’analyse par sédimentation est de 

mesurer le temps de sédimentation des particules dans une colonne d’eau au repos. 
La vitesse de sédimentation mesurée permet de calculer le diamètre des particules à 
partir de la loi de Stokes :  

 

ρ∆g2

vµ9
2D sw=  (2.75) 

 
où D est le diamètre des particules [L] ; µw est la viscosité de l’eau [ML-1T-1] ; vs 
est la vitesse de sédimentation [L/T] ; g est l’accélération de la pesanteur [L/T2], 
soit 9.8 m/s2 ; et ∆ρ est la différence entre la masse volumique des particules  
(ρs = 2.65 g/cm3) et la masse volumique du fluide [M/L3]. 
 

3. Exploitation des résultats. La Figure 12 présente un exemple de résultats obtenus 
par les analyses de la distribution de la taille des particules. 

 

 
Figure 12 : Fréquence cumulée des particules F, présentes dans deux échantillons, en fonction de leur 

diamètre D ; ainsi que le temps de chute Tr en fonction du diamètre D. 
(source : SAS Vai-Natura - Polynésie française, 2013b). 
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 Ces techniques présentent plusieurs avantages : la simplicité dans leur mise en 
œuvre, la durée l’acquisition des données (autour de 24 heures pour l’analyse par 
sédimentation qui est la plus longue), la fiabilité des résultats (ces techniques sont  
« mécaniques » et ne présentent pas d’erreur intrinsèque à leur mis en œuvre). Par 
contre, elles sont destructives puisqu’elles nécessitent le prélèvement d’un 
échantillon de sol. Néanmoins, les propriétés texturales du sol ne sont pas modifiées 
lors du prélèvement. Les résultats obtenus sur l’échantillon sont représentatifs du 
milieu poreux sur le terrain contrairement à la mesure des caractéristiques 
hydrodynamiques dont certaines techniques de mesure modifient par leurs actions la 
structure du sol en engendrant intrinsèquement une erreur entre la mesure et la 
réalité hydrodynamique du sol. 

 
 Dans l’équation (2.19), décrivant la courbe de distribution cumulée de la taille des 
particules, les deux variables inconnues et indépendantes sont M et Dvg (N étant 
exprimé en fonction de M). La fonction F(D) est ajustée sur le nuage de points 
(obtenu à partir du tamisage ou de la sédimentation) par la méthode des moindres 
carrés non linéaire. Les deux paramètres sont alors estimés. 
  

 2.6.2. Mesure de la teneur en eau volumique 
  
 La mesure de la teneur volumique fait l’objet d’une littérature abondante (e.g., Gardner, 
1986 ; Musy et Soutter, 1991 ; Topp et al., 1993). Trois méthodes parmi les plus utilisées sont 
présentées ici. Néanmoins l’effet d’hystérésis qui est concomitante à la teneur en eau, impose 
un regard critique sur les données acquises. En effet, lorsque la teneur en eau est mesurée il 
est difficile, voir impossible, de savoir à quel instant de l’histoire du sol la mesure est réalisée 
et donc sur quelle courbe, principale ou intermédiaire, la donnée acquise doit être positionnée 
(Figure 5). 
 

1. Méthode gravimétrique. Cette méthode directe permet d’évaluer la teneur d’un sol 
en comparant la masse du sol humide et la masse du sol sec. Un échantillon, prélevé 
sur le terrain, est pesé une première fois, puis sécher à 400 °C pendant 48 heures 
avant d’être pesé une seconde fois. La teneur en eau volumique est alors calculée 
par différence de masse :   

 

d

dh

w

d

M

MM

ρ

ρ
θ

−
=  (2.76) 

 
où Md est la masse du sol sec [M] ; Mh est la masse du sol humide [M] ; et ρd et ρw 
sont définis dans les Sections (2.3) et (2.4.1)  

 
Bien que précise cette méthode a deux désavantages. Elle est destructrice, 

puisqu’elle nécessite le prélèvement d’un échantillon de sol non remanié, et elle ne 
permet pas de suivre l’évolution de la teneur en eau dans le temps. 
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2. Méthode neutronique. Pour l’application de cette méthode, un tube est mis en place 

dans le sol à l’endroit où les mesures seront prises. Une sonde neutronique 
composée d’un émetteur et d’un détecteur est descendue dans le tube à des 
profondeurs successives où des mesures sont réalisées. Le principe des mesures 
s’appuie sur l’interaction des neutrons rapides avec les noyaux d’hydrogènes de 
l’eau du sol. En effet, une fois envoyés dans le sol les neutrons rapides sont 
thermalisés et ralentis par les nombreuses collisions avec les molécules d’eau 
présentes dans le sol. Cette information est diffusée en retour vers le détecteur.  
 
 Cette méthode a pour avantage de ne pas être destructrice et elle permet des 
mesures continues dans le temps. En revanche, elle nécessite une calibration délicate 
et ad hoc, ayant pour conséquence une validité très locale. Pour ces raisons, il est 
alors difficilement envisageable de répéter des points de mesure sur tout un bassin 
versant (la durée d’une campagne de mesure sur une verticale du sol est d’environ  
2 mois). Une analyse détaillée des erreurs engendrées par cette méthode est 
présentée par Haverkamp et al. (1984) et par Vauclin et al. (1984). 

 
3. Time Domain Reflectrometry (TDR). Cette terminologie regroupe plusieurs 

méthodes utilisant la différence des capacités de conduction électrique du sol et de 
l’eau. Le sol est diélectrique c'est-à-dire qu’il conduit très mal le courant électrique. 
En revanche, l’eau est fortement conductrice. Les TDRs mesurent le temps de 
transfert électrique entre deux sondes en métal plantées dans le sol à une distance de 
quelques dizaines de centimètres (Topp et al., 1980). Le principal inconvénient de 
ces méthodes est le faible volume de sol pris en compte dans ces mesures ; la teneur 
en eau ainsi obtenue est locale et non représentative d’une large zone d’étude.  
De plus, la présence de pierres, non détectées, dans le fuseau entre les deux tiges de 
métal perturbera fortement la qualité des mesures.    

 
 Les 3 méthodes décrites ci-dessus pour mesurer la teneur en eau volumique sont locales. 
Les méthodes neutroniques et TDR sont lourdes à mettre en œuvre et seule la méthode par 
gravimétrie permettrait de couvrir une large zone d’expérimentation. 
 
 2.6.3. Mesure de la pression capillaire 
  

1. Tensiomètre. L’appareillage est composé d’une bougie poreuse positionnée dans un 
sol non-saturé et prolongée d’un tube, lui-même branché à un manomètre à mercure. 
Un transfert d’eau va s’effectuer entre l’eau contenue dans l’ensemble bougie-tube 
et le sol. La dépression engendrée par la succion de l’eau est enregistrée par le 
manomètre. La pression capillaire en est alors déduite. 

 
2. Psychromètre. Cette méthode utilise la relation entre le potentiel de l’eau dans le sol 

et l’humidité relative définie par le rapport entre la pression de la vapeur d’eau p en 
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équilibre avec la phase liquide et la pression de la vapeur à saturation p0. La pression 
capillaire est ensuite obtenue par la relation (Rawlins et Campbell, 1986) :  

 









=

0mol

lg

p

p
ln

M

TR
h  (2.77) 

  
où Mmol est la masse moléculaire de l’eau ; Rg est la constante universelle des gaz et 
Tl est la température de la phase liquide.  

 
 De la même manière que pour la teneur en eau, les méthodes de mesure de la pression 
capillaire ont une portée locale et il est difficilement envisageable de les appliquer à grande 
échelle. 
 
 2.6.4. Mesure de la conductivité hydraulique 
 
 La conductivité hydraulique est un paramètre difficile à mesurer. Contrairement à 
d’autres caractéristiques hydrodynamiques permettant de décrire l’écoulement souterrain (e.g., 
la teneur en eau volumique, la pression capillaire), elle ne peut pas faire l’objet d’une mesure 
directe.  
 
 Cinq méthodes permettant de déterminer la conductivité hydraulique in-situ sont 
présentées dans cette section. La première méthode propose une prédiction de la conductivité 
hydraulique à saturation à partir des mesures granulométriques.  
 

1. Méthode de Rawls et Brakensiek (1989). Cette méthode propose une équation 
empirique pour prédire la courbe de conductivité hydraulique à saturation à partir 
des mesures granulométriques du sol (Tableau 2). Bien que les valeurs de Ks 
obtenue par cette méthode seront approximatives, avec une certaine erreur absolue, 
il est légitime de considérer que les erreurs relatives seront moindres.     

 
 Les quatre autres méthodes s’appuient sur la dynamique des processus de transfert 
d’eau. La méthode du profil instantané impose un site de mesure fixe, alors que les trois 
dernières méthodes, l’infiltromètre à disque, l’ infiltromètre à anneaux et la méthode de 
Beerkan, peuvent être considérées comme des méthodes d’expérimentation mobile. Tandis 
que la première méthode utilise l’équation de Darcy (cf. Section 2.8.1), les trois suivantes 
utilisent des techniques d’inversion mathématique de l’équation de transfert d’eau dans le sol.  
 
 La procédure d’une méthode inverse consiste à inverser analytiquement (e.g., 
Haverkamp et al., 1994) ou numériquement (e.g., Šimůnek et al., 1998) les équations 
décrivant le flux qui est mesuré. Pour que l’application d’une méthode inverse soit performante, 
il est crucial de décrire aussi précisément que possible l’écoulement dans la zone de sol 
mesurée et de contrôler parfaitement l’ensemble des conditions initiales et limites. 
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Fonction de Rawls et Brakensiek (1989) 
Ks = exp(f) 

 
f = c1 + c2 Cl + c4 ε + c5 Cl 2 + c7 Sa 2 + c8 Sa ε + c9 ε 2 + c11 Cl 2 Sa + c12 Cl 2 ε + c13 Cl Sa 2 + 

 c14 Cl 2 ε 2 + c15 Sa 2 ε + c16 Sa 2 ε 2 

 
où Cl est la proportion d’argile ; Sa est la proportion de sable 

Coefficients de régression Valeur 

c1 -8.968470 

c2 -0.028212 

c4 19.523480 

c5 -0.0094125 

c7 0.00018107 

c8 0.077718 

c9 -8.395215 

c11 -0.0000035 

c12 0.0273300 

c13 0.0000173 

c14 -0.0194920 

c15 0.0014340 

c16 -0.00298 

 
Tableau 2 : Fonction empirique de Rawls et Brakensiek permettant de prédire la courbe de 

conductivité à saturation naturelle à partir des informations granulométriques du sol. 
 
 

2. Méthode du profil instantané. Le principe de cette méthode (détaillé par Vachaud et 
al., 1980) est de mesurer l’évolution du volume d’eau dans le sol pendant un 
intervalle de temps à une profondeur z donnée. La méthode nécessite la mesure 
simultanée de deux grandeurs physiques, le flux q en fonction du temps à une 
profondeur z et le profil du gradient de charge dH/dz (cf. Section 2.8.1) ou H est 
défini par :  

  
zhH −=  (2.78) 

 
L’application de la loi de Darcy permet ensuite d’obtenir la conductivité 

hydraulique par l’expression : 
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dz/dH

)z(q
)θ(K −=  (2.79) 

 
Bien que cette méthode ne demande pas d’inversions complexes (comme les trois 

autres méthodes) elle est tributaire de la précision des mesures du flux et du gradient 
dans le temps. Il en résulte que l’évaluation de la conductivité hydraulique (en 
particulier Ks) sur un point de mesure, est d’une précision très relative.  

 
Par exemple, si le Ks mesuré est établi à 2 cm/h, la réalité de la conductivité 

hydraulique est dans un intervalle de 1 à 3 cm/h. Cette imprécision répétée sur tout 
un bassin versant peut engendrer des erreurs très importantes sur le calcul quantatif 
du transfert d’eau. De plus, la lourdeur du protocole pour une mesure rend 
l’utilisation de cette méthode beaucoup trop improductive, la disqualifiant pour une 
campagne de mesure à l’échelle d’un bassin versant.   

 
3. Infiltromètre à disque. L’infiltromètre à disque permet de mesurer l’infiltration 

contrôlée pour calculer la conductivité hydraulique à saturation Ks par une méthode 
inverse, soit analytique, soit numérique. L’appareil est constitué à sa base d’un 
disque poreux muni d’une membrane qui se positionne en contact avec le sol (e.g., 
Perroux et White, 1988). Le disque est surmonté d’un réservoir gradué permettant 
de contrôler la pression de la colonne d’eau qui est envoyé dans le sol à travers la 
membrane. L’infiltration cumulée I(t) est obtenue par des mesures successives du 
niveau d’eau dans le réservoir. Une description plus complète du principe de 
l’infiltromètre à disque est fournie par White et Sully (1987) et Coquet et al. (2000). 

 
L’inversion peut être réalisée soit analytiquement, soit numériquement. En 

s’appuyant sur les travaux de Wooding (1968). Haverkamp et al. (1994) proposent 
une solution analytique tri-dimensionnelle au calcul du flux en régime permanent à 
partir d’une surface circulaire. Néanmoins, les conditions d’application de cette 
solution analytique sont contraignantes avec des conditions initiales qui doivent être 
uniformes. Cette condition est difficile à assurer sur un terrain d’étude naturel.  
Pour cette raison, des solutions alternatives basées sur une inversion numérique 
acceptant des conditions limites non uniformes sont proposés dans la littérature 
(e.g., Ankeny et al., 1991 ; Šimůnek et al., 1998).  

 
Bien que cette méthode soit facilement transportable, son principal inconvénient 

réside dans la mise en place technique du système. En effet, la membrane doit être 
entièrement en contact avec le sol, la présence d’une bulle d’air disqualifiant 
immédiatement les mesures. Maintenir ce contact pendant la durée de l’infiltration 
est une opération délicate dans les conditions réelles du terrain (e.g., vent).  

 
4. Infiltromètres à anneau. Ces infiltromètres, à simple ou doubles anneaux, s’appuient 

sur le suivi de l’infiltration dans un cylindre de type Munz enfoncé dans le sol sur 
une faible épaisseur et soumis à une charge hydraulique positive (Figure 13). Le 
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dispositif de mesure des volumes contrôlés est similaire à celui de l’infiltromètre à 
disque (cf. ci-dessus). Le but de cette méthode est de suivre l’infiltration 
suffisamment longtemps pour atteindre un régime permanent permettant de calculer 
directement la conductivité hydraulique à saturation naturelle Ks. 

 
 

 
 
 
                                                                                             Lf 
 
Sol 
                                                                                             

Anneau externe 

Anneau interne 

Alimentation de 
l’anneau interne 

Alimentation de 
l’anneau externe 

Réglette graduée 

 
 

Figure 13 : Principe de fonctionnement d'un infiltromètre à double anneau. 
 
 

Les mesures obtenues avec un infiltromètre à simple anneau sont soumises à 
l’erreur de l’écoulement latéral. Ce problème est limité avec un infiltromètre à 
doubles anneaux.   

 
La mise en application de l’infiltromètre à anneau impose d’atteindre le niveau de 

saturation du sol. Une fois l’expérimentation débutée, il n’est pas possible de 
stopper la manipulation. L’alimentation en eau de l’infiltromètre doit être continue 
au risque de devoir recommencer l’expérience au début. Or, les volumes d’eau 
nécessaire pour atteindre le régime permanent peuvent être très importants.  
Le transport des réserves d’eau peut s’avérer très fastidieux surtout si la mesure doit 
être réalisée en un lieu difficilement accessible (e.g., fond de vallée montagneuse). 
En outre, pour un sol sableux le niveau à saturation s’obtient en quelques dizaines 
de minutes mais pour un sol très argileux atteindre le niveau de saturation du sol 
peut prendre plusieurs jours, si la conductivité est très faible. Le temps de latence 
entre le début de l’expérimentation et le moment où le sol arrive à saturation peut 
être réellement long, et l’expérimentateur ne peut abandonner son poste pour assurer 
un renouvellement de la réserve d’eau en entrée. Ces contraintes pratiques 
interrogent sur la pertinence d’engager ce type de campagne de mesure coûteuse en 
temps et en moyens financiers.  

 
5. Méthode de Beerkan. Pour compenser l’inconvénient de la période de latence, une 

méthode alternative fut développée dans la seconde partie des années ‘90 en 
s’appuyant sur le régime transitoire de l’infiltration plutôt que sur le régime 
permanent. Cette méthode initiée par Haverkamp et al. (1996) est connue sous le 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 78 

 

nom de Méthode de Beerkan. En s’inspirant de l’approche analytique de 
l’infiltration tri-dimensionnelle (Haverkamp et al., 1994), la méthode de Beerkan 
utilise une technique d’inversion de la courbe d’infiltration cumulée en régime 
transitoire pour obtenir les valeurs de Ks et de la sorptivité Sorp (cf. Section 2.9.1). La 
sorptivité caractérise la capacité du milieu à absorber l’humidité sous les effets de 
l’absorption. Les paramètres Ks et Sorp sont ensuite déconvolués dans les paramètres 
hydrodynamiques de la courbe de rétention d’eau h(θ) (Eq. 2.56) et de la 
conductivité hydraulique K(θ) (Eq. 2.64).  

 
La mise en pratique de la méthode de Beerkan ne nécessite qu’un simple anneau 

à faible diamètre et permet de s’affranchir de l’utilisation du réservoir gradué 
contrôlant la pression de la colonne d’eau. Par la suite, les approches analytique et 
numérique (Soria, 2003 ; Lassabatère et al., 2005 ; Lassabatère et al., 2009) furent 
explorées pour résoudre le problème de l’inversion de la courbe d’infiltration 
cumulée. La dépendance aux conditions initiales et aux conditions limites reste 
néanmoins présente et fragilise la stabilité et la qualité des résultats obtenus surtout 
lorsque la zone d’étude impose la répétition des mesures.   

 

2.7. Acquisition de données 
 
 La qualité des données utilisées dans un modèle hydrologique, ou hydrogéologique,  
est une question essentielle à se poser lors de l’élaboration d’une stratégie de modélisation. 
Beaucoup d’études et de recherches ne s’interrogent pas, ou s’interrogent peu, sur la 
pertinence réelle des données introduites dans un modèle qui finalement n’est qu’une 
puissante calculatrice. Et pourtant une mauvaise appréciation dans le choix des procédures de 
recueil de données peut entraîner des erreurs importantes et des interprétations faussées.  
 
 Définir un sol et ses propriétés hydrodynamiques impose un jugement équilibré des 
différentes étapes du processus mis en œuvre pour calibrer un modèle. Les équations 
fournissent le cadre théorique et permettent de spécifier les variables à acquérir.  
Les conditions d’application des techniques de mesure permettent d’organiser les campagnes 
sur le terrain. L’espace géographique de la zone d’étude est un point essentiel à prendre en 
compte puisqu’il pose les problèmes de la variabilité spatiale, de la représentativité des 
mesures et de la caractérisation des paramètres hydrodynamiques. Le mode de résolution du 
modèle choisit, et sa paramétrisation, contraignent également la stratégie de l’étude. Enfin, les 
besoins et les objectifs posés par « l’utilisateur final » (e.g., commanditaire, financeur) 
encadrent évidemment toute la problématique de résolution du projet. Ce dernier point est 
d’autant plus important qu’il conditionne déjà en amont le choix du modèle de résolution 
numérique. Des problématiques comme l’infiltration dans le sol sur une parcelle agricole ou 
la caractérisation de l’ensemble des processus hydrogéologique d’un bassin versant ne 
pourront être résolues par des modèles identiques. 
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 Le problème de provisionnement des données doit être décomposé en trois niveaux.  
Le premier niveau concerne l’identification des processus clés. Le second niveau fait 
référence au choix de la bonne représentativité des paramètres clés dans les processus clés. 
Enfin, le dernier niveau s’intéresse à discerner la bonne stratégie d’acquisition des données. 
 
 L’analyse présentée dans cette section aborde dans un premier temps le problème de 
l’acquisition des données en raisonnant sur les obstacles et les erreurs d’interprétations 
auxquels sont confrontés les modélisateurs dans l’exercice de la résolution numérique des 
équations décrivant l’écoulement souterrain (cf. Section 2.7.1). Puis, à partir des 
préconisations d’ordre général, une stratégie est élaborée pour atteindre les objectifs de 
l’étude ici présentée en utilisant les résultats théoriques développés dans les paragraphes 
précédents et en prenant en compte les spécificités du contexte local (cf. Section 2.7.2). 
 
 2.7.1. Importance des problèmes d’échelle 
 
 L’importance des problèmes d’échelles, spatiales et/ou temporelles, est mal prise en 
compte dans l’utilisation des équations d'écoulement des zones non-saturées et saturées. La 
non linéarité de ces équations et la complexité d’intégration des variables descriptives 
engendrent un réel décalage entre les approches théoriques et la caractérisation des 
écoulements sur les échelles spatiales appliquées à l’hydrologie (e.g., le bassin versant). 
 
 La prise en compte de la correspondance d’échelle entre les différents flux impliqués 
dans le cycle hydrologique, et de leurs interactions entre l’atmosphère, la surface du sol, la 
zone non-saturée et les aquifères, est pourtant essentielle pour assurer une bonne 
représentativité des résultats et des connaissances acquises. Aujourd’hui encore, de trop 
nombreux travaux omettent cette difficulté de premier ordre, au risque d’obtenir une 
extrapolation erronée des mesures obtenues sur une expérimentation locale.  
 
 La spécification hydrogéologique d’un sol, à petite ou grande échelle, est directement 
conditionnée par l’évaluation des paramètres décrivant des flux hydriques sur des échelles 
compatibles avec la taille du maillage de la zone d’étude. Les techniques de mesure actuelles 
s’appliquent sur de petits volumes de sol. Elles fournissent alors des données caractérisant les 
flux sur des échelles locales et promettent au mieux une indication sur la variabilité spatiale 
sous-jacente. Pour toutes ces raisons, les paramètres d’entrée généralement utilisés dans les 
modélisations à grande échelle sont peu ou pas représentatifs de la réalité des sols. 
L’extrapolation des propriétés hydrodynamiques des sols est toujours un sujet largement 
débattu dans la littérature (Hopmans et al., 2002). 
  
 Certaines approches ont cherché à résoudre ce problème de la variabilité spatiale en 
étudiant la représentativité des paramètres mesurés, sur un volume élémentaire de sol, dans un 
volume considéré comme représentatif (e.g., Woods et al., 1995). Par exemple, les méthodes 
basées sur les PTFs (cf. Section 2.5.1.) proposent de s’appuyer sur les propriétés texturales du 
sol dont la variabilité spatiale est moindre que pour les propriétés structurales  
(cf. Section 2.1.). Malheureusement, elles n’intègrent pas les « paramètres d’échelle » qui sont 
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liés aux propriétés structurales du sol (cf. Section 2.5.3) et qui restent indispensables pour 
décrire les propriétés hydrodynamiques du sol. Les informations texturales d’un sol n’étaient 
pas à priori suffisantes pour les définir.  
 
 Il apparaît que la détermination des paramètres hydrodynamiques impose d’intégrer, 
d’une manière ou d’une autre, un système d’équivalence d’échelle pour aborder spatialement 
les écoulements hydriques. La difficulté réside dans la non-linéarité des relations entre les 
paramètres mesurés, le comportement hydrogéologique du sol et la validité spatiale des 
modèles théoriques. Encore une fois, les méthodes qui se contentent d’extrapoler les conditions 
locales sur une échelle plus vaste, ne parviennent généralement pas à prédire correctement le 
comportement des écoulements souterrains parce qu’elles ne tiennent pas compte de cette non-
linéarité.  
 
 Les méthodes proposées pour résoudre le problème d’échelle spatiale sont usuellement 
classées en deux catégories. La première catégorie regroupe les techniques basées sur les 
aspects dimensionnels des paramètres physiques, la seconde propose une approche empirique 
basée sur la normalisation fonctionnelle. Une comparaison des différentes méthodes est 
discutée par Langhaar (1951). 
 
 Les méthodes du premier groupe cherchent à convertir les grandeurs dimensionnelles 
en paramètres non dimensionnels tout en conservant les similitudes des relations structurant le 
système dans leurs aspects géométriques, cinétiques et dynamiques (Tillitson et Nielsen, 
1984). Les facteurs d’échelles obtenus conservent une signification physique précise dans le 
système étudié (Haverkamp et al, 2002b). Le travail avec des grandeurs dimensionnelles 
induit un fort risque de non linéarité. 
  
 Dans le second groupe, l’approche consiste à évaluer les « paramètres d’échelle » du 
système à partir d’un ensemble d’observations empiriques. Les courbes caractérisant 
l’écoulement de l’eau dans le sol dans un même système sont « fusionnées » en une courbe de 
référence avec comme contrainte une similitude géométrique à priori indépendante de 
l’échelle de mesure.  
 
 L’analyse dynamique des écoulements se base sur le postulat spécifiant que l’invariance 
d’une loi physique dans les transformations d’échelles implique l’invariance de toutes les 
conséquences de cette loi sur les mêmes transformations (Birkhoff, 1960). Or la solution de 
l’équation d’infiltration cumulée n’est qu’une conséquence de l’équation de flux soumise à 
des conditions initiales et des conditions aux limites particulières. Le postulat de départ 
garantit donc que les facteurs d’échelle obtenus par la résolution de l’équation de l’infiltration 
cumulée s’appliquent invariablement à l’équation d’écoulement. 
 
 Finalement, l’une des voies les plus prometteuses pour résoudre les problématiques des 
transformations d’échelle est de travailler avec des paramètres non dimensionnels. L’approche 
novatrice développée dans la Section (2.5) s’appuie sur des relations théoriques liant les 
paramètres relatifs à la distribution cumulée de la taille des particules et les paramètres issus 
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 de la distribution cumulée de la taille des pores. L’intérêt de ce travail est de ne s’appuyer 
que sur des « paramètres de formes » dépendant de la texture du sol, et donc peu sensible à la 
variabilité spatiale. Les paramètres hydrodynamiques qui en découlent échappant alors à 
l’influence des contraintes spatiales.  
  
 2.7.2. Processus clés 
 
  La hiérarchisation des différents processus d’écoulement, en fonction de leur 
importance, doit constituer la première étape de l’exercice de modélisation. Ce travail, à priori 
évident, est trop souvent survolé, voir oublié. Pourtant c’est en définissant les processus dont 
l’influence est la plus grande que le modélisateur développera une solution performante en 
évitant de s’égarer trop longtemps à reproduire des processus non significatifs.  
 
 Par exemple, lorsque l’apport en eau est essentiellement d’origine atmosphérique, la 
réactivité hydrologique est particulièrement sensible à la dynamique des épisodes pluvieux. 
Le flux atmosphérique influence très fortement les conditions limites en entrée du modèle. 
Une bonne connaissance de l’aléa pluviométrique et de sa spatialisation est indispensable afin 
de simuler correctement les flux hydrodynamiques. Le flux des précipitations est donc un 
processus clé. En revanche, l’étude du flux d’évapotranspiration sur une espèce végétale ne 
peut avoir de sens pratique lorsque les travaux ont pour objectif de déterminer le bilan 
hydrique d’un bassin versant tropical où la variété botanique est largement diversifiée. Une 
méthodologie plus globale ne génèrera pas d’erreurs plus importantes et sera plus rapide à 
mettre en œuvre. D’autant que les modèles sont beaucoup plus sensibles à l’information 
pluviométrique qu’à l’évapotranspiration (e.g., Oudin et al., 2004 ; Bourqui, 2008).  
 
 2.7.3. Paramètres clés 
 
  Le choix des bons paramètres à utiliser pour décrire les processus d’écoulement, 
sélectionnés dans la première étape, dépend essentiellement de la représentativité du système 
de paramètres. Ce choix doit être envisagé sous deux angles de réflexion : 
 

1. Le sens physique. Les paramètres clés doivent être évalués au regard de la réalité 
physique qu’ils décrivent. Le choix d’un paramètre sensible aux conditions initiales 
et/ou aux conditions limites est hautement discutable. Un paramètre sans réel sens 
physique sous-jacent ne peut pas être utilisé comme un paramètre référence pour 
évaluer des études similaires ou complémentaires sans introduire un biais important. 
La calibration ad hoc de ce type de paramètres les rend « non-transportables » d’une 
zone d’étude à une autre. Aux équations empiriques, sensibles aux conditions 
initiales et limites, il est plus judicieux de préférer les équations dont les paramètres 
possèdent un sens physique ou semi physique. 

 
2. Sur-paramétrisation. La notion de paramètre clé s’accompagne de la nécessité de 

réduire au strict minimum le nombre de paramètres intervenant dans un modèle. 
Trop de modèles souffrent de ce problème de sur-paramétrisation dont le symptôme 
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principal et l’interdépendance sous-jacente des paramètres. La caractérisation des 
courbes hydrodynamiques du sol illustre bien ce propos. L’équation de rétention 
d’eau, par exemple, est décrite le plus souvent à partir de la relation définie par  
van Genuchten (1980) (cf. Section 2.5.3). Par consensus, les paramètres intervenant 
dans cette équation sont considérés comme normalisés, or il a été montré que la 
teneur en eau volumique résiduelle θr est dépendante d’un paramètre forme de la 
courbe de rétention d’eau m (Haverkamp et al., 2005 ; Leij et al., 2005). Négliger ce 
problème conduit invariablement à une sur-paramétrisation du système modélisé. 
Malheureusement, cette difficulté, inhérente à la complexité des systèmes de 
modélisation en physique du sol, est trop souvent ignorée. L’expertise théorique en 
amont de l’intégration d’un système de modélisation est ainsi nécessaire. 

 
 2.7.4. Stratégie d’acquisition des données 
 
 La stratégie d’acquisition des données s’intéresse à l’inventaire des mesures 
envisageables des paramètres clés ainsi qu’à leur variabilité spatiale et temporelle. Si la 
variabilité spatiale est faible, voir nulle, les données peuvent être obtenues par mesure directe 
ou indirecte. A contrario, une forte variabilité dans l’espace d’étude disqualifie l’usage de 
techniques de mesure classiques. Des méthodes d’estimation spécifiques doivent alors être 
appliquées. 
 

1. Paramètres non affectés par la variabilité spatiale.  
 

Evaluation directe. Les paramètres invariants dans l’espace et le temps 
appartiennent à cette catégorie. En général, ils correspondent à la structure même du 
système hydrologique. Ce sont les informations topographiques, géomorphologiques 
ou géographiques de la zone d’étude. L’acquisition des données correspondantes se 
fait la plupart du temps à partir des Modèles Numériques de Terrain (MNT) traités 
par un Système d’Information Géographique (SIG).  
 
Evaluation indirecte. Les évaluations indirectes sont utilisées en grande partie pour 
éviter les erreurs expérimentales sur ces paramètres difficiles à acquérir sur le 
terrain. Les PTFs (Pedo-Transfert Function) font, par exemple, parties de l’arsenal 
du modélisateur pour évaluer le système de paramètres s’appliquant au sous-sol. Les 
méthodes statistiques permettent également d’explorer les relations entre les 
paramètres hydrodynamiques et physiques du sol (e.g., Gupta et Larson, 1979 ; 
Cosby et al., 1984 ; Rawls et Brakensiek, 1989) à partir de bases de données issues 
de nombreux sols (e.g., Haverkamp et al., 1997). Néanmoins, il est important 
d’appréhender ces méthodes avec précaution et expertise afin de ne pas extrapoler 
les données d’un sol non représentatif.  
 

2. Paramètres affectés par la variabilité spatiale 
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L’application sur le terrain des théories de physique du sol se confronte la plupart du 
temps à un épineux problème d’échelle (cf. Section 2.7.1). La grande majorité des 
mesures ont une validité sur une échelle spatiale locale alors que la plupart des 
études ont un cadre largement plus étendu (e.g., bassin versant, zone d’irrigation 
agricole). Ce problème d’échelle se joue autant en surface (e.g., pluie, évaporation) 
que dans le sous-sol (e.g., paramètres de sol). En outre, les différents processus 
d’écoulement intervenant dans un modèle hydrologique se mettent en jeu à des 
échelles critiques différentes, leurs résolutions simultanées engendrent inévitablement 
un problème d’équivalence d’échelles. Plusieurs auteurs considèrent que le principal 
obstacle au succès d’un modèle, basé sur les équations hydrodynamiques de la 
physique du sol est relatif aux problèmes d’échelle, c'est-à-dire à l’interprétation du 
modélisateur sur la variabilité spatio-temporelle des propriétés hydrauliques du sol  
(e.g., Hopmans et al., 2002). C’est dans ce sens que l’U.S. National Research Council 
(1996) a identifié la mise en l’échelle des processus hydrodynamiques du sol comme 
l’un des domaines de recherche prioritaire offrant une importante perspective pour la 
compréhension des sciences hydrologiques. 

  
 En théorie, les paramètres hydrodynamiques du sol devraient pouvoir être mesurés sur 
le terrain. Pour pallier au problème de la représentativité spatiale sur une grande surface, 
il faudrait envisager une très grande campagne de mesure. Evidemment le coût technique et 
humain d’une telle entreprise n’est pas réaliste (Parlange et al., 1999). Cette approche est 
donc inappropriée pour nourrir en données les modèles de calcul. Dans un espace d’étude 
géographiquement grand, il est par contre possible de mesurer les niveaux des nappes 
souterraines, leurs évolutions et donc le flux de l’écoulement. En se basant sur ces données 
piézométriques, il est envisageable de caler un modèle numérique et d’optimiser les 
paramètres hydrodynamiques du sol. Cette approche générale est pertinente puisqu’elle ne 
cherche pas à décrire la réalité d’un sol hétérogène, mais à estimer les paramètres d’un sol 
virtuel engendrant une réponse hydrologique identique aux écoulements observés 
(Haverkamp et al., 2002b). L’idée est de conceptualiser le milieu hétérogène comme un 
milieu homogène équivalent (Soria, 2003) générant une réponse hydrologique semblable sous 
les mêmes conditions limites. L’objectif d’une modélisation hydrologique n’est pas de réaliser 
la meilleure description des propriétés locales d’un sol, mais d’obtenir la meilleure prédiction 
possible à partir de quantités directement mesurables (Katopodes, 1990). Les paramètres ainsi 
définis sont alors beaucoup plus représentatifs du fonctionnement hydrogéologique du sol sur 
une large échelle que des paramètres mesurés localement.  
 
 Le succès de cette approche dépend de l’unicité des paramètres à inverser. Cette 
nécessité met en lumière l’intérêt des développements mathématiques présentés dans ce 
travail de recherche qui ont abouti à identifier un seul paramètre à optimiser par la 

modélisation : la conductivité hydraulique à saturation naturelle apparentesK̂ . 

 
 2.7.5. Solution proposée 
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 L’élaboration d’une stratégie d’acquisition de données apparaît comme un préalable 
indispensable à toute investigation sur le terrain et plus généralement à tout investissement, 
intellectuel, humain ou technique, participant à la collecte des données enrichissant la 
paramétrisation du modèle hydrologique. 
 
 La stratégie d’acquisition des données, proposée dans le cadre de ce mémoire,  
fut élaborée en tenant compte des contraintes inhérentes aux spécificités locales de l’étude. 
Toutefois, ces contraintes se retrouvent dans la plupart des problématiques induites par les 
tentatives de modélisation des écoulements souterrains dans un bassin versant. Ce protocole 
pourrait très bien s’appliquer à de nombreux cas de figure.    
 
 L’espace géographique de la zone d’étude est étendu et les sols sont hétérogènes.  
Les données décrivant l’écoulement souterrain sont limitées, et se résument pour l’essentiel à 
des mesures piézométriques dans quelques forages. A cela s’ajoute des contraintes 
budgétaires limitant les capacités d’investigation sur le terrain. Enfin, les objectifs exposés 
dans les premiers temps du projet s’intéressent plus à la description des flux souterrains et de 
leurs dynamiques qu’à un inventaire des sols et à la stricte représentation de leurs paramètres 
hydrodynamiques. 
 
 Le protocole présenté ci-dessous s’appuie sur la démarche théorique développée dans 
les paragraphes précédents. L’ambition de ce travail est de soutenir une approche physqiue 
des paramètres hydrodynamiques du sol et de les définir indépendamment des conditions 
initiales et des conditions aux limites. Ce protocole se déploie en 7 étapes successives : 
 
 Etape 1 : Maillage de la zone d’étude 
 

- découpage de la zone d’étude en un maillage de calcul de 1 à 10 ha ; les différentes 
méthodes de découpage est décrites dans la Section (2.10.1) ; 

- génération de matrices de données dont chaque nœud résume une maille de surface ; 
- à partir d’un MNT, extraction des informations géomorphologiques pour chaque 

maille de surface et génération de la matrice de données correspondante ; 
- intégration de la dimension verticale à partir du maillage de surface : l’ajout d’une 

troisième dimension définie des cellules de sol constituant une tranche de sol 
considérée comme hydrodynamiquement homogène. L’épaisseur des tranches de sol 
est obtenue à partir des interprétations pédologiques, géologiques et 
hydrogéologiques du sous sol de la zone d’étude.  

 
 Etape 2 : Mesures granulométriques 
 

- réalisation de mesures granulométriques à partir d’un échantillon prélevé sur le 
terrain dans chaque maille de surface (cf. 2.6.1). 
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 Etape 3 : Distribution de la taille de particules 
 

- détermination de la courbe de distribution de la taille des particules et estimation de 
la fonction F(D) pour chaque échantillon de sol ; 

- calcul des paramètres pour chaque échantillon de sol :  
M, N et Dvg Equations (2.19) et (2.21) avec kM = 2 
Shpar Equation (2.25) 

 
Etape 4 : Distribution de la taille des pores 
 
- calcul des paramètres pour chaque échantillon de sol :  

m Equation (2.40) 
β Equation (2.53) 
km Equation (2.42) 
n Equation (2.41) 
Rvg Equation (2.54) 
Shpor Equation (2.50) 

 
 Etape 5 : Rétention d’eau h(θ) 
 

- calcul des paramètres pour chaque échantillon de sol :  
ε Equation (2.58) 
θs Equation (2.57) 
hvg Equation (2.61) 

 
 Etape 6 : Conductivité hydraulique K(θ) 
 

- calcul des paramètres pour chaque échantillon de sol :  
Ks,i Tableau 2 
η Equation (2.71) 

 
 Etape 7 : Spatialisation 
 

- calcul des paramètres pour chaque tranche de sol :  
α Equation (2.4) 
εap Equation (2.6) 
θs Equation (2.13) 
Ks,i  Section (2.5.4) 
αmi Equation (2.73) 

sK̂  Equation (2.72) 

- la valeur du paramètre apparent sK̂  n’est pas calculée définitivement. Elle est 

optimisée au fur et à mesure lors de la calibration et de l’ajustement du modèle.  
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 Les propriétés physiques et hydrodynamiques du milieu poreux sont définies en prenant 
en compte la représentativité physique des paramètres utilisés. Cette approche permet 
d’intégrer les difficultés liées à la variabilité spatiale, verticale et horizontale, des mesures.   
 

2.8. Aspects conceptuels des écoulements souterrains dans la zone non-saturée 
 
 Les concepts présentés dans cette section sont abordés en considérant le mouvement de 
l’eau dans le sol comme isotherme (à température constante) et unidimensionnel. L’influence 
du gonflement et de la contraction du milieu poreux n’est pas prise en compte, le milieu 
poreux est considéré comme un milieu rigide. Enfin, les effets relatifs au déplacement de l’air 
et de la vapeur d’eau dans les pores du sol ne sont pas pris en compte. 
 
 2.8.1. Equations générales de l’écoulement  
 
 En 1856, Henry Darcy, un ingénieur français étudie le mouvement de l’eau à travers un 
milieu poreux. Il définit à cette époque une relation, à la base de tous les travaux postérieurs 
sur les transferts d’eau dans la sol, qu’il publie dans un ouvrage devenu célèbre Les fontaines 
publiques de la ville de Dijon. Dans le cas d’un écoulement monodimensionnel vertical où le 
flux d’eau s’écoule vers le bas, la loi de Darcy s’exprime ainsi :  
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où q est le flux d’écoulement [L3L-2T-1] ; K est la conductivité hydraulique exprimée en 
fonction de la teneur en eau volumique θ ; z est la profondeur orientée positivement vers le 
bas à partir de la surface du sol ; et enfin H représente la charge hydraulique définie par : 
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où h est la pression capillaire relative à la pression atmosphérique ; 0h ≤  dans la zone non-
saturée. 
 
 La loi de Darcy (Eq. 2.80) combinée à l’équation de continuité d’un écoulement vertical 
unidimensionnel qui est exprimée par l’équation (2.82) (illustrée par la Figure 14). 
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permet d’obtenir l’équation de transfert d’eau dans le sol : 
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Figure 14 : Illustration du principe de continuité d’un écoulement vertical ;  
la variation de la teneur en eau dans le temps est égale  

à l’évolution de l’écoulement dans le sol. 
 
 
 L’équation 2.83 peut être exprimée en fonction de la teneur en eau volumique θ, en 
introduisant le concept diffusivité capillaire de l’eau dans le milieu poreux (Childs et Collis-
George, 1950) : 
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où Dif(θ), le coefficient de diffusivité capillaire de l’eau  [L2 T-1], est définie par la relation : 
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h
)θ(K)θ(Dif
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∂=  (2.85) 

 
 L’équation (2.84) est connue sous le nom d’équation de Fokker-Planck. Cette équation 
utilise la teneur en eau volumique comme variable descriptive. Néanmoins, l’équation ne 
permet pas d’assurer une stabilité numérique pour décrire des teneurs en eau proches de la 
saturation. En effet, lorsque la teneur en eau volumique θ se rapproche de la teneur en eau 
volumique à saturation naturelle θs  le rapport de ∂h sur ∂θ tend vers l’infini : 
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∂→
θ

h
,θθ s   (2.86) 

 
 Pour cette raison, l’équation (2.83) est généralement utilisée avec h comme paramètre 
descriptif. Introduisant le concept de capacité spécifique C [L-1] : 
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l'équation (2.83) peut être exprimée en fonction de h par :  



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 88 

 
















 −
∂
∂

∂
∂=

∂
∂

1
z

h
)θ(K

zt

h
)θ(C  (2.88) 

 
 L’équation (2.88) évoque l’équation la plus utilisée par les hydrologues pour décrire les 
transferts d’eau dans la zone non-saturée du sol. C’est l’équation de Richards (1931) exprimée 
dans la dimension verticale d’un sol isotherme.   
 
 L’intégration des équations (2.84) et/ou (2.88), pour décrire l’évolution du profil de la 
teneur en eau volumique θ(z,t) en fonction du temps et de la profondeur, est soumise à la 
connaissance des conditions initiales et aux limites.   
 
 La condition initiale est habituellement formulée par : 
 

)z(θ)t,z(θ 0=  (2.89) 
 
où θ0 est la valeur initiale de la teneur en eau volumique.  
 
 Deux conditions aux limites peuvent être utilisées à la surface du sol : 

- soit la condition de concentration de Dirichlet :  
 

)t(θ)t,0(θ 1=  (2.90) 
 ou 

)t(h)t,0(h 1=  (2.91) 
 

- soit la condition de Neumann exprimée sous la forme d’un flux à la surface du sol : 
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où θ1 correspond à la teneur en eau volumique à la surface du sol ;  h1 est la pression capillaire 
en surface ; et enfin q1 définit l’écoulement à la surface du sol. Les deux valeurs de h1 et q1 

peuvent être positives, négatives ou nulles. 
 
 2.8.2. Infiltration 
 
 L’infiltration désigne le processus physique par lequel l’eau pénètre dans le milieu 
poreux à travers la surface du sol (e.g., Castany et Margat, 1977 ; Roche, 1986).  
Le phénomène d’infiltration est gouverné soit par la condition à la limite de Dirichlet (Eq. 
2.90 ou Eq. 2.91), soit par la condition à la limite de Neumann (Eq. 2.92). L’infiltration 
cumulée vertical I, exprimée en volume par unité de surface [L3L-2], est définie 
mathématiquement par l’intégrale du flux à la surface du sol :  
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où q1 est le flux à la surface du sol en fonction du temps. Pour les conditions initiales 
uniformes :  
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avec des conditions aux limites en surface constantes : 
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où h1 est la pression capillaire à la surface du sol, l’équation exprimant l’infiltration cumulée 
(2.93) prend la forme :  
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où zf(t) représente la profondeur du front d’infiltration et K0 est la conductivité hydraulique 
initiale correspondant à la teneur en eau volumique initiale θ0. 
 
 Les limites temporelles de l’infiltration cumulée sont bien définies : 
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 Le taux d’infiltration à la surface du sol défini par dt/dIq1 =  a des limites 

temporelles : 
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où K1 est la conductivité hydraulique K(θ1). 
 

2.9. Solutions analytiques de l’équation d’écoulement dans la zone non-saturée 
 
 Bien que la solution de l’équation de Richards (et/ou de Fokker Planck) ne puisse être 
obtenue, sous des conditions initiales et limites générales, que par une approche numérique, 
des résolutions analytiques sont possibles sous certaines conditions. Ces conditions 
spécifiques sont, par exemple, un profil de la teneur en eau initiale uniforme dans une colonne 
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d’eau verticale semi-infinie (Eq. 2.94) ou une condition à la limite constante à la surface du 
sol (Eq. 2.95 et 2.96).  
 
 Les solutions numériques cherchent à simuler les transferts d’eau dans le sol pour des 
conditions initiales et aux limites générales. Cependant, la précision de ces solutions est liée 
aux mesures acquises sur le terrain et utilisées dans le modèle. Les erreurs intrinsèques aux 
données d’entrées peuvent induire des biais importants et une réponse numérique fausse. Le 
seul chemin objectif permettant de valider une solution numérique est de s’appuyer sur une 
solution analytique. En effet, les développements analytiques sont exacts et les solutions qui 
en résultent se basent sur la réalité des concepts physiques.  
 
 Ainsi les approches analytiques permettent à la fois de comprendre les concepts 
physiques, tout en assurant la validité des techniques numériques proposant des solutions dans 
un cadre général. 
 
 De nombreuses solutions analytiques sont proposées dans la littérature, les différentes 
approches de ces travaux sont discutées dans Parlange et al. (1999) ou Haverkamp et al. (2006). 
Toutefois, deux modèles analytiques sont habituellement préférés, le modèle de Philip (1957a 
et 1969) et le modèle simplifié de Green et Ampt (1911).  
 
 2.9.1. Solution de Philip 
  
 Pour ressoudre l’équation non-linéaire aux dérivées partielles de Richards (1931), Philip 
développe une solution itérative s’appuyant sur le concept de sorptivité Sorp. Le modèle 
d’infiltration de Philip exprime l’infiltration cumulée par une série de puissance de la racine 
carré du temps t : 
 

K+++= 2/3
2p1p

2/1
orp tCtCtS)t(I  (2.99) 

 
où la sorptivité Sorp [LT -1/2] caractérise la capacité du milieu à absorber l’humidité, autrement 
dit, elle traduit l’effet des forces diffusives sur l’infiltration. Les termes exprimés en fonction 
des paramètres Cp1 [LT -1], Cp2 [LT -3/2], …, transcrivent l’effet gravitaire sur l’infiltration. 
 
 Bien que le concept de sorptivité soit parfaitement justifié physiquement, son calcul, en 
fonction des conditions initiales, aux limites et des caractéristiques hydrodynamiques s’avère 
très complexe. Son évaluation a fait l’objet de nombreux travaux (e.g., Philip, 1957b ; 
Parlange, 1971 et 1975 ; Philip and Knight, 1974 ; Babu, 1976 ; Parlange et al., 1982 ; 
Haverkamp et al., 1988). Il en ressort que sa meilleure définition analytique est celle de 
Parlange (1975) : 
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 Finalement, la solution de Philip est intéressante parce qu’elle peut faire l’objet d’une 
approximation simple à partir de l’équation (2.99). Cette formulation est choisie par la plupart 
des ingénieurs en hydrologie : 
 

tK
3

2
tS)t(I sorp +=  (2.101) 

 
 2.9.2. Modèle de Green et Ampt 
 
 L’approche de Green et Ampt (1911) s’appuie sur l’hypothèse simplifiée et assumée 
d’une uniformité du front d’humidification avec comme approximations sous-jacentes la 
fonction de conductivité hydraulique ramenée à la conductivité hydraulique à saturation  
(K(θ) = Ks) et la courbe de rétention d’eau abordée par une forme en escalier. Le front 
d’humidification est schématisé (Figure 15) sous la forme d’un piston avec une pression  
hf(θs, θ0) constante sur le front d’humidification, mais fonction de (θs, θ0). La courbe de 
rétention d’eau h(θ) est donc simplifiée par une fonction à 2 niveaux où θ = θ0 pour h ≤ hf  et 
θ = θs pour hf  ≤ h ≤ 0. 
 

 
 

Figure 15: A gauche, schéma d’infiltration réel ; à droite, front d’humidification simplifié 
correspondant au schéma de Green et Ampt (1911). 

 
 
 Mathématiquement, l’approche de Green et Ampt (1911) se base sur l’équation de 
Darcy (continuité de conservation de la masse) (Eq. 2.80) exprimée en différences finies par : 
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 Après substitution du volume d’eau infiltré : 
 

[ ]0sf θθ)t(z)t(I −=  (2.103) 
 
l’intégration de l’équation (2.102) donne directement : 
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 A l’origine l’équation d’infiltration de Green et Ampt (1911) considère la conductivité 
hydraulique initiale K0 égale à 0 ; or, la plupart du temps cette condition n’est pas vérifiée, 
c’est donc une expression plus générale qui est ici présentée avec K0 ≠ 0 (Haverkamp, 2006) : 
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 Cette dernière expression est pratique puisque tous les paramètres sont accessibles. 
 

2.10.  Ecoulements dans la zone saturée 
 
 2.10.1. Equations générales 
 
 Dans un milieu non-saturé, l’équation de Richards (2.68), exprimée en fonction de la 
pression capillaire h, peut se formuler en prenant en compte les trois dimensions de l’espace 
(x,y,z), où x et y sont les axes horizontaux. Les effets gravitaires s’expriment suivant l’axe 
vertical z : 
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 Dans la zone de sol saturée, tous les pores du sol sont emplis d’eau en phase liquide.  
La teneur en eau volumique ne varie donc plus, elle est constante θ1 = θs. Par extension,  
la conductivité hydraulique est également constante K1 = Ks.  
 
 Pour les équations d’écoulement, la zone saturée n’est donc qu’un cas particulier de la 
zone non-saturé. L’équation (2.106) peut alors être simplifiée par : 
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où Ks,x, Ks,y et Ks,z sont les valeurs de Ks sur les axes horizontaux x, y et sur l’axe vertical z ;  
et r [T-1] représente les flux d’eau entrant ( 0r > ) ou sortant ( 0r < ) du système de la zone 
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saturée. Habituellement, ces flux externes sont nommés « sources » (puits ou forages, 
infiltration, évaporation). 
 
 Dans un modèle numérique, l’équation (2.107) s’applique à une cellule de calcul,  
plus ou moins grande. La conductivité hydraulique à saturation étant un paramètre réellement 
difficile à évaluer, la plupart du temps elle est considérée comme unique dans les trois 
dimensions de l’espace d’une cellule de sol (Ks = Ks,x = Ks,y = Ks,z). Le sol est alors considéré 
comme isotrope. L’équation (2.107) devient alors : 
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 Les équations (2.107) et (2.108) sont le cœur de nombreux modèles numériques,  
par différences finies ou par éléments finis, utilisés pour simuler l’écoulement souterrain en 
milieu saturé. 
 
 2.10.2. Modèles numériques par différences finies ou éléments finis 
   
 Conceptuellement, l’équation de transfert pourrait être résolue dans un modèle continu, 
ce qui imposerait de définir les propriétés hydrodynamiques du sol et de l’aquifère en tout 
point de l’espace. Numériquement, le modèle continu fait place à une discrétisation de 
l’espace par un maillage plus ou moins régulier. Chaque cellule de sol, en 2D ou en 3D, est 
considérée comme un milieu homogène et isotrope. 
 
 Deux techniques sont généralement privilégiées pour schématiser une zone d’étude.  
Les modèles en différences-finies ou éléments-finis sont ainsi distingués. Dans le premier cas, 
la grille de sol est constituée de cellules rectangulaires (Figure 16). Pour les modèles en 
éléments-finis, la structure géométrique de la zone d’étude s’appuie sur une approche plus 
proche de la réalité du terrain en discrétisant le sol en cellules polygonales, le plus souvent 
triangulaires (Figure 17). Le maillage par éléments-finis est considéré comme plus flexible et 
s’adaptant mieux à des contextes compliqués. Néanmoins, sa structure mathématique est 
moins intuitive et sa mise en œuvre plus complexe ne présente d’intérêt qu’avec une 
connaissance précise des couches de sol et des limites des aquifères. Les temps de calcul 
peuvent également être très importants. 
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Figure 16 : Maillage d'une zone d'étude en 

différences-finies. 

 
Figure 17 : Maillage d'une zone d'étude en 

éléments-finis. 
 
 La modélisation en différences-finies reste la plus populaire autant pour sa robustesse 
que pour sa structure relativement simple à programmer. Le maillage de cette méthode est 
aussi le plus implémenté dans les modèles informatiques. Chaque cellule représente un 
volume de sol où les propriétés hydrodynamiques sont homogènes. Les conditions initiales et 
les conditions aux limites y sont également uniques. La taille des cellules dépend de l’échelle 
spatiale choisie par le modélisateur.  
 
 Numériquement les cellules de sols sont associées à des nœuds ou des points rapportant 
l’information de la cellule. La méthode de calcul des flux transitoires entre chaque nœud 
dépend de leur positionnement par rapport à la cellule. Deux approches sont possibles, soit les 
nœuds sont placés au centre des cellules « block-centered finite-differente grid », soit les 
nœuds sont à l’intersection des mailles de la grille « mesh-centered finite-differente grid ».  
Le choix dépend, à priori, des conditions aux limites (Fetter, 2001) et du nécessaire réalisme à 
approcher avec un maillage rectangulaire. Haverkamp et Vauclin (1979) ont montré 
empiriquement que la moyenne géométrique (le point central d’une cellule rectangulaire) est 
la méthode générant le moins d’erreurs, notamment pour définir la conductivité hydraulique. 
C’est pourquoi la solution « block-centered finite-differente grid » a été choisie dans cette 
étude. 
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 III. Les écoulements 
 

3.1. Rappels 
 
 Le cycle hydrologique décrit la dynamique de l’eau sur une échelle hydrologique (cf. 
Section 1.1). Le bilan hydrique (Eq. 1.2) défini l’équilibre entre les flux d’entrée et les flux de 
sorties. Ces différents flux s’appréhendent sur de grandes échelles, la plus commune étant le 
bassin versant hydrologique. Cependant les mesures sont le plus souvent réalisées sur de 
petits espaces. Cette variance d’échelle peut entraîner d’importantes erreurs d’interprétation 
lors de la description des différents flux surtout lorsque la géographie ou la géomorphologie 
de la zone d’étude n’est pas uniforme. 
 
 La problématique de la variabilité spatio-temporelle de l’espace hydrologique (cf. Section 
2.7.5), est une question primordiale qui se pose sur tous les flux du bilan hydrique.  
 
 Les sections suivantes ont pour objectif de spécifier chacun des flux hydriques 
intervenant dans le bilan, de décrire les protocoles de mesures et d’expliquer les méthodes de 
changement d’échelle. Les écoulements sont regroupés en trois catégories : les flux 
atmosphériques (Section 3.2), les flux de surface (Section 3.3) et les flux souterrains  
(Section 3.4). 
 

3.2. Flux atmosphériques 
 
 3.2.1. Pluviométrie 
 
 La pluie constitue une grande partie, voire la totalité des apports en eau dans un bassin 
versant. Sa caractérisation dans le temps et l’espace, est primordiale pour établir le bilan de 
hydrologique d’une zone d’étude. Une station pluviométrique mesure le volume d’eau 
précipité en un point, mais sa répartition spatiale est essentielle pour approcher au mieux le 
flux pluviométrique. Outre l’aspect quantitatif des précipitations, c’est leurs dynamiques qui 
intéressent l’hydrologue. Une pluie régulière de faible intensité n’entraîne pas les mêmes 
réactions dans le bassin versant qu’un événement violent de plus courte durée. 
 
 L'évaluation de la ressource en eau d'origine atmosphérique, dans une zone 
géographique, impose de définir, aussi précisément que possible, la distribution spatiale et 
temporelle des précipitations. La distribution temporelle des précipitations dépend de la 
précision des appareils de mesure et du pas de temps étudié. La distribution spatiale s'appuie 
sur la disposition géographique du réseau de mesure.  

« A partir d'observations géoréférencées, pas nécessairement réparties régulièrement, 
on cherche à estimer les valeurs prises par le paramètre observé en d'autres points de 
l'espace. » (Bosser, 2011). 
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 Les méthodes de distribution spatiale peuvent être ordonnées différemment (Creutin et 
Obled, 1982), mais une classification prévaut généralement : les méthodes déterministes sont 
opposées aux méthodes stochastiques. Toutes ces méthodes peuvent être utilisées dans un 
contexte global (région ou pays) ou local (vallée ou bassin versant). Les méthodes 
déterministes s'appliquent à définir la zone d'influence des stations de mesure pluviométrique 
dans un réseau existant (Thiessen, 1911 ; Delaunay, 1934 ; Brassel, 1979). Elles ont pour 
inconvénient principal la non prise en compte les particularités spatiales du champ d'étude, 
c'est-à-dire l’altitude, la topographie ou l'influence des vents dominants.  
 
 Les méthodes stochastiques sont, elles, basées sur des approches probabilistes.  
Elles sont généralement performantes (Lecam, 1961 ; Creutin et Obled, 1982 ; Bergaoui et 
Desbordes, 1987) mais nécessitent des volumes de données importants avec un réseau dense 
de station. 
 
 Lorsque le nombre de points de mesure est limité et que les caractéristiques 
géomorphologiques de la zone d'étude ont une influence importante sur l'aléa climatique,  
les méthodes habituelles peuvent s'avérer infructueuses ou assez imprécises. Il peut alors 
s'avérer opportun d'envisager une méthode plus « exotique » s'appuyant sur des spécificités 
très locales (cf. Section 5.1.3) permettant in fine d’estimer une pluie pour chaque maille de 
calcul imposée par le modèle.  
 
 3.2.2. Evapotranspiration  

 
 Sous l’effet énergétique du soleil, l’eau, à l’état liquide, est soumise à un processus de 
vaporisation en passant progressivement de la phase liquide à la phase gazeuse. L’évaporation 
est caractérise les flux engendrés par ce changement d’état dans un environnement naturel. A 
l’échelle d’un bassin versant, plusieurs flux évaporatoires sont distingués : i) l’évaporation de 
l’eau stockée à la surface sous forme liquide (e.g., flaque, bassin, lac, cours d’eau) ; ii) 
l’évaporation de l’eau contenue dans le sol qui est consécutif au phénomène de succion 
entraînant les molécules d’eau vers la surface ; iii) l’évaporation de l’eau interceptée par la 
végétation ; iv) et l’évaporation de l’eau évacuée pas les stomates des plantes. Ce dernier 
phénomène est la transpiration.  
 
 La transpiration est directement liée à l’évaporation mais dépend des spécificités 
biologiques de chaque plante. Il est complexe de mesurer précisément le flux de transpiration 
d’une plante. En effet, les facteurs qui le gouvernent, sont multiples et interdépendants 
(demande évaporative de l’atmosphère, disponibilité de l’eau dans le sol, stade de 
développement des végétaux) (Hingray et al., 2009). Plusieurs travaux ont néanmoins été 
menés pour appréhender précisément ce phénomène, mais ils s’intéressent surtout aux espèces 
agronomiques (Allen et al., 1998 ; Brustaert, 2005 ; Soutter et al., 2007). En outre,  
la connaissance du phénomène de transpiration pour une plante est difficilement extrapolable 
à une zone d’étude élargie. La transpiration à l’échelle d’une plante n’est pas compatible avec 
l’échelle d’un inventaire floristique sur une zone étendue. 
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 La proximité des phénomènes d’évaporation et de transpiration amène les hydrologues à 
les considérer en un système plus général : l’évapotranspiration.  
  
  Pour évaluer un flux d’évapotranspiration, deux notions sont différenciées, l’Evapo-
Transpiration Réelle (ETR) et l’Evapo-Transpiration Potentielle (ETP). L’ETR s’intéresse à 
l’exact volume d’eau extrait, à l’état gazeux, d’un milieu naturel. L’ETR dépend du type de 
couvert végétal, du stade phénologique des plantes, de l’eau disponible dans le sol et des 
conditions météorologiques. Lorsque le milieu est étendu et hétérogène, il est impossible de 
mesurer exactement l’ETR. Par contre, des approches simplifiées, basées uniquement sur des 
variables climatiques (e.g., rayonnement, température, vent), permettent d’évaluer l’ETP. En 
1948, Thornthwaite en donne la première définition : 

« Il y a une distinction entre le volume d’eau qui est effectivement évapotranspiré et 
celui qui pourrait être évapotranspiré, s’il était disponible. Lorsque la disponibilité en 
eau augmente, l’évapotranspiration atteint un maximum qui dépend uniquement du 
climat. C’est ce que nous pourrions appeler évapotranspiration potentielle, en 
distinction de l’évapotranspiration réelle ». 

 
 Depuis, de nombreux modèles décrits dans la littérature proposent de calculer l’ETP. 
Les principaux s’appuient essentiellement sur l’énergie du rayonnement solaire et/ou la 
température, d’autres intègrent l’influence du vent, la latitude de la zone d’étude ou 
introduisent un coefficient de transpiration global pour un type de végétation. Leurs 
efficacités croisées ont largement été débattues (e.g., Jensen et al., 1990 ; Mohan, 1991 ; 
Amatya et al., 1995 ; Xu et Singh, 2000 et 2001) et la plupart des conclusions tendent à 
montrer que la qualité d’un modèle dépend beaucoup des conditions d’application dans 
lesquelles il a été élaboré. Finalement, Oudin (2004) explique que les méthodes les plus 
globales et les plus robustes sont celles qui engendrent, en moyenne, le moins d’erreurs.  
Le choix d’un modèle d’ETP dépend essentiellement des conditions météorologiques de la 
zone d’étude (e.g., climat tempéré, sec, tropical), du type de données disponibles  
(e.g., la température est une information généralement plus accessible que le rayonnement 
solaire), et du pas de temps souhaité (e.g., journalier, mensuel, annuel). 
 
 Penman (1948) fut l’un des premiers à proposer une formule de calcul de l’ETP : 
 

[ ]γ∆ρλ

E.γR.∆
ETP

wETP

an

+
+

=  (3.1) 

 
où ∆ est la pente de la courbe de pression de vapeur saturante [P°C-1] ; Rn est le rayonnement 
net journalier [JM-2T-1]; ρw est la densité spécifique de l’eau (ρw = 1 g/cm3) ; λETP est la 
chaleur latente de changement d’état (λETP = 2450 kJ/kg) ; γ est la constante psychrométrique  
(γ = 0.066 kPa/°C) ; et Ea est déterminé à partir de l’équation aérodynamique.  
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Le paramètre ∆ s’exprime généralement en fonction de la température de l’air Ta : 
 

2
a

a

)T3.237(

e4098
∆

+
=  (3.2) 

 
où ea est la pression de vapeur saturante à la température Ta [P], définie par : 
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T27.17
exp618.0e  (3.3) 

 

et la paramètre Ea s’exprime par : 
 

)ee)(v5.0(35.0E daa −+=  (3.4) 

 

où v est la vitesse du vent à 2 mètres du sol [LT-1] et ed est la pression de vapeur effective de 
l’air à la température Ta [P]. 
 
 Les travaux de Penman servent régulièrement référence. Plusieurs auteurs ont cherché à 
améliorer l’équation de départ. Par exemple, Monteith (1965) propose d’introduire des 
paramètres liés aux caractéristiques de la végétation. Priestley et Taylor (1972) vont introduire 
un coefficient de calibration permettant d’adapter l’équation de Penman aux conditions 
locales (Eq. 3.5). 
 

[ ]γ∆ρλ

R.∆α
ETP

wETP

npt

+
=  (3.5) 

 
où αpt est un paramètre à calibrer en fonction des conditions locales. Par exemple, αpt = 1.26 
pour des climats humides et αpt = 1.74 pour des climats arides. 
 
 Parmi les autres modèles, les plus intéressants à retenir sont l’équation de Thornthwaite 
(1948), l’équation de Blaney et Criddle (1950) ou la formule de Turc (1955). La validité de 
ces trois approximations s’apprécie au regard de leur large utilisation et des résultats toujours 
cohérents qui en résultent. 
 
 L’équation de Thornthwaite (1948) est définie par : 
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où ∆j est la durée moyenne mensuelle d’insolation [heures] ; Tm [°C] est la température 
moyenne mensuelle ; Ci [-] est un indice de température annuel défini en fonction des indices 
thermiques mensuels: 
 

514.112

1ci

i

5

T
iC ∑

=







=  (3.8) 

 
et enfin, Fλ est un coefficient de correction lié au mois et à la latitude. Les valeurs de ce 
coefficient sont accessibles à travers d’abaques disponibles dans la littérature (e.g., Brochet et 
Gerbier, 1968).  
 
 L’équation de Blaney et Criddle (1950) est définie par 
 

[ ]8TE46.0pETP BC +=  (3.9) 

 
où pBC est la proportion de la durée moyenne mensuelle de jour par rapport à la moyenne 
annuelle, en fonction de la latitude. 
 
 Enfin, l’équation de Turc (1955) est définie par : 
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où RN est le rayonnement solaire global [JL-2T-1] et αal est l’albédo, une grandeur sans 
dimension représentant la réflexion de l’énergie solaire sur une surface (0 < αal < 1).  
 
 Ces trois approches empiriques sont accessibles au calcul lorsque les données de 
températures sont disponibles. Le choix est alors guidé par le pas de temps préconisé. 
La formule de Turc s’utilise avec des moyennes annuelles de température, la méthode de 
Thornthwaite s’applique à des moyennes mensuelles tandis que l’équation de Blaney et 
Criddle s’utilise avec des données journalières. Cette dernière échelle temporelle est plus en 
adéquation avec une modélisation numérique qui correspond à l’objectif de l’étude. Ce choix 
est conforté par les conclusions des travaux de Viau et al. (1992) qui comparent différentes 
approches pour estimer l’évapotranspiration en régions tropicales. 
 
 Enfin, pour prendre en compte l’hétérogénéité de la végétation dans son occupation et 
son stade de croissance ou encore l’état hydrique du sol qui n’est pas optimal, l’ETP calculé 
peut être corrigé d’un coefficient Kc [-] pour obtenir l’ETR : 
  

ETR = Kc . ETP (3.11) 
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3.3. Flux de surface 
 
 3.3.1. Ruissellements 
 
 Le ruissellement est le phénomène désignant l’ensemble des écoulements de surface.  
La capacité d’infiltration d’un sol est limitée par sa conductivité hydraulique à saturation. 
Lorsque les apports en eau, le plus souvent issus des précipitations, sont plus élevés que la 
capacité d’infiltration du sol, une lame d’eau se forme en surface avant de s’écouler, guidée 
par les inclinaisons du terrain. « Localement un ruissellement n’est produit que si l’intensité 
de la pluie brute dépasse la capacité locale d’infiltration » (Hingray et al., 2009). A l’échelle 
d’un bassin versant, le profil topographique conduit inexorablement l’eau de ruissellement 
vers un cours d’eau, une rivière ou l’exutoire de la vallée. L’écoulement de surface fait partit 
des « sorties » dans le bilan hydrologique. 
 
 Complexe à mesurer dans leurs dimensions spatiales, les données du ruissellement des 
eaux de surface peuvent être résumées à la mesure du débit du ou des principaux cours d’eau 
à l’exutoire (Alaoui, 2007), surtout dans les vallées encaissées soumises à un régime 
hydrologique torrentiel.  
 
 Le ruissellement des eaux de surface fournit non seulement des informations 
quantitatives sur le bilan hydrique d’un bassin versant, mais permet également d’évaluer 
l’érosion dont il est l’un des moteurs.  
 
 Dans un milieu fortement anthropisé, le ruissellement augmente au détriment de 
l’infiltration à cause du tassement des sols ou des revêtements utilisés pour la construction de 
routes ou d’infrastructures importantes. Il peut-être également drainé artificiellement par des 
caniveaux ou des canalisations.  
 
 3.3.2. Rivières et cours d’eau 
 
 L’ensemble des cours d’eau constituant le réseau hydrologique d’un bassin versant se 
jette en aval dans une rivière ou un fleuve principal. Le bassin versant est ainsi souvent 
désigné par le même nom que le cours d’eau principal qui draine l’ensemble des écoulements 
superficiels de l’espace hydrologique. La mesure du débit du cours d’eau principal permet donc 
d’évaluer les volumes d’eau qui ruissellent dans un bassin versant quelle que soit l’échelle de 
temps. 
 
 La chronique des débits du cours d'eau principal est une information essentielle pour 
décrire des équilibres hydriques à l'échelle d'un bassin versant, le fonctionnement des 
écoulements de surface et l'influence de la rivière sur le rechargement et la dynamique des 
nappes superficielles.  
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 La mesure continue du débit n’est pas une donnée aisée à acquérir notamment dans un 
cours d’eau de type torrentiel où les profils de vitesse transversaux sont très irréguliers et ne 
peuvent faire l’objet d’une évaluation géométrique simple. L’une des méthodologies les plus 
utilisées dans ce type de contexte est une combinaison entre une technique de mesure 
ponctuelle du débit et une acquisition en continu de la hauteur d’eau.  
 
 La mesure ponctuelle du débit peut-être réalisée par la méthode des jaugeages. A l’aide 
d’un moulinet hydrométrique la vitesse de l’eau est mesurée en un point. Comme la vitesse de 
l’écoulement n’est pas uniforme dans la section transversale du cours d’eau, il est nécessaire 
d’explorer "le champ des vitesses" en répétant plusieurs fois l’opération pour couvrir la 
surface de la section mouilée (Figure 18). A partir de ces points de vitesse et de la surface de 
la section mouillée, le débit ponctuel peut-être calculé sans trop de difficultés. Les détails du 
calcul sont présentés dans l’Annexe (12.3). Parallèlement, une sonde limnimétrique enregistre 
en continu les hauteurs d’eau de la rivière. La sonde mesure la pression de l’eau qui se trouve 
au dessus d’elle, un enregistreur la convertit en hauteur d’eau. Il s'agit ensuite de définir la 
relation entre la hauteur d’eau mesurée en continu et le débit évalué par jaugeage.  
 

 
 

Figure 18 : Exploration du champ des vitesses dans la section mouillée du profil d'un cours d'eau. 
  
 
  Pour convertir la chronique des hauteurs d’eau en débit, il faut établir une relation entre 
la hauteur d’eau et le débit évalué ponctuellement. Cette relation est nommée la « courbe de 
tarage » (Figure 19). A chaque mesure de débit correspond une hauteur d'eau, la projection 
graphique de ces deux variables permet d'obtenir un nuage de points. L'étape suivante consiste 
à calculer, à l'aide de la méthode des moindres carrés, la relation qui exprime de façon 
optimale ce nuage de points.  
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Figure 19 : Exemple type d’une courbe de tarage - Q(he). 
  
 
 Une courbe de tarage est définie théoriquement d’une manière univoque. La réalité en 
milieu naturel est souvent plus complexe. Les périodes de crues et d’étiages ont des 
caractéristiques particulières qui ont pour conséquence de créer une courbe de tarage 
composée de deux branches avec un point de « singularité » comme le montre la Figure 20 
(Jaccon, 1986). 
 

 
 

Figure 20 : Courbe de tarage avec point de singularité ou rupture de pente. 
 
 

3.4. Flux souterrains 
 
 Lorsque l'eau précipite sur le sol, si ce dernier n'est pas totalement saturé, elle s'infiltre 
sous l'action des forces de diffusion et des forces gravitaires. Le processus d'infiltration est 
bien décrit mathématiquement même si sa résolution est plus complexe (cf. Section 2).  
L'eau infiltrée va tout d'abord s'écouler dans la zone non-saturée là où les espaces entre les 
pores sont à la fois emplis d'air et d'eau. Schématiquement, lorsque que l'air a fuit les espaces 
vide, ils sont emplis d'eau, la zone d'écoulement est dite saturée.  
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 3.4.1. Zone non-saturée 
 
 La zone non-saturée, ou vadose zone, est le lieu d'interface dans laquelle l'eau s'écoule, 
entre la surface du sol et les aquifères qui représentent la zone de sol saturée.  
Les caractéristiques de la zone non-saturée et les paramètres conditionnant l’écoulement ont 
longuement été discutés dans la Section 2 de ce mémoire. 
 
 3.4.2. Zone saturée 
 
 Si, au cours de son écoulement dans la zone non-saturée, l'eau rencontre un milieu 
imperméable ou semi-perméable, une couche d'argile par exemple, un phénomène 
d'accumulation localisé se met en place. La teneur en eau du sol augmente, jusqu'à atteindre 
un niveau de saturation où la dynamique du flux n'a d'autre moteur que la force gravitaire.  
Sous l'effet de l'infiltration continue,  la zone alors saturée aura tendance à s'étendre pouvant 
créer des nappes plus ou moins permanentes. 
 
 Lors de longs évènements pluvieux le niveau de saturation du sol peut remonter vers la 
surface rendant le sol totalement saturé. Tout apport d'eau supplémentaire ne pourra que 
s'écouler en surface et engendrer des inondations. La limite de la zone saturée est liée à 
l'évolution des apports en eau donc à la saisonnalité. 
 
 3.4.3. Aquifères 
 
 Les aquifères, ou nappes souterraines, définissent les zones saturées du sol plus ou 
moins temporaires mais suffisamment importantes pour restituer l'eau naturellement ou par 
exploitation (forage ou drainage). 
  
 Un aquifère est un système dynamique caractérisé par sa structure et son environnement 
souterrain, il s'observe et s'étudie à une échelle géographique étendue, allant jusqu'aux limites 
du bassin versant. Les aquifères sont décrits en fonction des contraintes externes sur 
l'écoulement. La typologie usuelle en différencie trois types : les nappes libres ; les nappes  
captives ; et les nappes semi-captives. 

 
 Nappe libre 
 
 Une nappe libre est un aquifère où l'écoulement n'est aucunement contraint, sa limite en 
étant la surface du sol. La pression s'exerçant sur la nappe est égale alors à la pression 
atmosphérique. Les nappes libres sont souvent connectées avec la rivière.  

 Les interactions entre la nappe et la rivière fonctionnent dans les deux sens. Lorsque le 
niveau piézométrique de la nappe est plus élevé que le niveau de l’eau dans la rivière,  
la nappe alimente le cours d'eau par différence de gradient de charge selon la loi de Darcy 
(Figure 21). Ces échanges caractérisent le plus souvent l'hydrologie des basses vallées. 
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Figure 21 : La nappe alimente le cours d’eau ; le niveau piézométrique de la nappe  
est plus élevé que le niveau de la rivière. (Winter et al., 1998) 

 
 L'échange est inversé lorsque le niveau piézométrique de la nappe passe sous le niveau 
du lit de la rivière (Figure 22). C'est le phénomène d'infiltration qui rentre alors en jeux.  
Cette configuration se trouve généralement dans les moyennes et hautes vallées.   
 

 
 

Figure 22 : La rivière recharge la nappe ; le niveau piézométrique de la nappe  
est inférieur à la hauteur d'eau dans la rivière. (Winter et al., 1998) 

 
 Le temps de recharges, de ces aquifères connectés à un cours d’eau, dépend de la 
conductivité hydraulique à saturation naturelle Ks, c’est-à-dire de la capacité du sol à entraîner 
l’écoulement de l’eau,  
 
 Lorsque le niveau piézométrique de la nappe est faible (e.g., sous l’effet d’une 
sècheresse prolongée), il n’existe plus de connexion directe avec la rivière. Néanmoins,  
sous l’effet de l’infiltration gravitaire cette dernière continue à contribuer faiblement à 
l’alimentation de la nappe (Figure 23). 
 

 
 

Figure 23 : La nappe est déconnectée de la rivière ; il subsiste néanmoins une faible  
recharge sous l'effet de l'infiltration gravitaire. (Winter et al., 1998) 
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 Nappe captive 
 

Une nappe captive est contrainte par les formations géologiques imperméables qui 
l’entourent. La formation imperméable au-dessus de la nappe est appelée le « toit de la 
nappe ». La formation imperméable en dessous est le « socle de la nappe ». L'écoulement est 
confiné dans son évolution verticale et est soumis à la pression de la charge hydraulique qui 
l'alimente. Un forage réalisé dans ce type de nappe voit sont niveau piézométrique s'élever au 
niveau de la charge hydraulique. Si la hauteur du forage est inférieure à cette pression,  
l'eau jaillit naturellement, décrivant le phénomène de «  puit artésien ». 

 
 Nappe semi-captive 
 

Une nappe semi-captive n'est qu'en partie confinée par une couche imperméable 
supérieure. Un forage dans ce type de nappe est généralement le siège d’un phénomène semi-
artésien. Le niveau piézométrique atteint un niveau supérieur au toit de la nappe sans toutefois 
atteindre la surface du sol.  
 
 Dans un sol poreux (sable, limon, graviers, alluvions) l'eau circule librement à travers 
les porosités du sol. La vitesse de l'écoulement dépend en grande partie de la conductivité à 
saturation Ks.  
 
 Il existe également des aquifères dans les milieux fracturés où l'eau cherche son chemin 
à travers des failles et des fissures dans un sol structuré par des roches dures telles que le 
granite ou le basalte volcanique. La perméabilité intrinsèque, ou perméabilité primaire,  
de ces roches est souvent très faible à cause de la cimentation et du compactage des pores lors 
de la formation de ces structures géologiques (Fetter, 2001). Les failles, les fissures et leurs 
connexions, initiant le chemin préférentiel de l'écoulement, sont définies par la perméabilité 
secondaire du milieu géologique. D'un point de vue hydrogéologique, il est difficile de suivre 
l'évolution de ces aquifères, les fractures et leurs systèmes de connexion étant souvent mal 
référencés et tri-dimensionnels. Une cartographie souterraine précise nécessiterait des moyens 
importants et permettrait seulement de détecter les fractures les plus importantes (Touchard, 
1998). Les conditions de recharge de ces nappes sont alors presque impossibles à décrire avec 
précision.  



 



 



 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Troisième Partie 
- 

Tahiti et la vallée de la Punaru'u 
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 IV. Zone d’étude  
 

4.1. Bassin versant de la Punaru'u 
 
 L'île de Tahiti, située en Polynésie française, au cœur de l’Océan Pacifique (17°40’S ; 
149°25’W), est une île volcanique qui s'est constituée par l’avènement successif de deux 
volcans. Tahiti est composé de « Tahiti Nui » ou grand Tahiti, au Nord, qui dessine une 
géométrie sphérique de 35 km de diamètre. Le point culminant de l’île est le Mont Orohena à  
2 241 mètres. Tahiti comprend également une presqu'île, « Tahiti Iti » ou petit Tahiti au Sud-Est, 
d’une circonférence d’approximativement 20 km. La structure morphologique de la grande île 
de Tahiti se caractérise par de profondes vallées, séparées de hautes crêtes montagneuses, qui 
s’étendent du cœur de l’île jusqu’aux plaines littorales. « L'érosion intense de la structure 
volcanique a été clairement guidée par l'existence des discontinuités géologiques […] 
influençant le développement des vallées majeures. » (Hildenbrand et Ual.U, 2006). Ainsi, Tahiti 
est une île haute caractérisée par un relief montagneux et de fortes pentes. Elle est soumise à 
un aléa climatique très variable, parfois violent. Les cumuls pluviométriques annuels sont assez 
proches des records mondiaux. L’île abrite des cours d’eau de type torrentiel décrivant, sous 
l’effet de ces spécificités topographiques et climatiques, un cycle de l’eau relativement rapide.  
 
 A l’Ouest de Tahiti, la vallée de la Punaru'u s’étend sur 14 km, d’Est en Ouest, des 
flancs de la montagne Orohena au centre de l’île (Figure 24) vers son exutoire dans la baie 
dite de "la Pointe de pêcheurs". C’est le second plus grand bassin versant de Tahiti, il couvre 
une surface de 43.18 km2. La partie Nord de la vallée (Figure 25) est délimitée par  
la succession des plus hauts sommets de l’île, le mont Mārau (1 493 m), les pics du Diadème  
(1 321 m), le sommet de l’Aora’i (2 066 m) et l’Orohena (2 241 m), point culminant de la 
Polynésie française. Sur une orientation Est, Sud-Est, la vallée est délimitée par les monts 
Vaiava (1 696 m), Teamaa (1532 m) et Mahutaa (1501 m). Le point culminant de la crête 
Sud est le mont Tahiti (1 368 m). 
 
 Le bassin versant de la vallée de la Punaru’u peut être divisé en quatre parties 
distinctes : le delta qui définit la zone de plaines longue de 500 m entre l'embouchure et 
l'entrée de la vallée proprement dite ; la basse vallée qui s’étend sur 1.5 km à partir de la côte 
vers l’amont en couvrant un espace de 139 ha ; la moyenne vallée qui suit le cours de la 
rivière sur 4 km jusqu’au pied du plateau de Tamanu. Ce plateau, d’une superficie de 603 ha, 
forme une frontière naturelle où débute la haute vallée qui s’ouvre sur un véritable cirque long 
de 8.5 km et d'une largeur oscillant entre 4 et 5 km. La haute vallée qui couvre une surface de  
3 576 ha représente 83% de la surface totale du bassin versant.  
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Figure 24 : Représentation en 3D du bassin versant de la Punaru'u (délimité par la ligne blanche)  
avec son réseau hydrologique. 

 
 
 

 
 

Figure 25 : Partie Nord de la vallée de la Punaru’u. 
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4.2. Histoire des aménagements de la vallée de la Punaru'u 
 
 4.2.1. Production d’Agrégat 
 

 Au début des années 1960, la France prépare l’installation du Centre 
d’Expérimentations du Pacifique (CEP) destiné à encadrer une série d’essais nucléaires sur les 
atolls de Mururoa, Fangataufa et Hao. Ce projet stratégique pour l’état s’est accompagné d’un 
développement soudain de l’ensemble de la Polynésie et de son île principale, Tahiti, avec la 
nécessité de construire de larges infrastructures capables d’accueillir l’immense logistique 
devant appuyer l’établissement des bases militaires. La Polynésie française est alors passée 
"d’une économie de comptoir à une économie de garnison"F

5
F. 

 
 Ouvrant les voies de communication, l’Aéroport International Tahiti Faa’a et le Port 

Autonome de Papeete furent les deux plus grands chantiers des débuts de l’histoire récente de 
la Polynésie française. L’aéroport, situé à 5 km du centre de Papeete, a été édifié sur un motu, 
îlot de sable corallien, Motu Tahiti (L’îlot où souffle une brise légère). Sa construction a 
nécessité l’apport extérieur d’un très grand volume d’agrégats pour remblayer l’espace gagné 
sur le lagon. Un témoin précise que « des camions allaient chercher des matériaux dans le lit 
de la rivière Punaru'u pas très éloigné » (André, 2014). La vallée de la Punaru'u se trouve à  
10 km au Sud de la zone aéroportuaire (Figure 26). Dotée d’un gisement alluvionnaire 
important, la basse vallée fut alors exploitée pour la fabrication de béton et la construction 
routière ainsi que pour la réalisation des remblais du Port Autonome, inauguré en 1966. 
L’arrivée massive de personnels militaires et de nombreux capitaux, a contribué à l’expansion 
continuelle de la zone urbaine dans les décennies suivantes avec l’impératif de disposer de 
gros volumes d’alluvions pour les constructions.  
 
 En 1977, la réglementation interdit l'exploitation de matériaux en site littoral et dans le 
lit des cours d'eau. Pourtant en 1988, les volumes prélevés dans la basse et la moyenne vallée, 
depuis les débuts de l’exploitation de la Punaru'u, sont estimés à près de 1 million de mètres 
cubes. Les matériaux étaient extraits à la fois dans le lit mineur de la rivière et dans le lit 
majeur. L’exploitation du lit majeur a nécessité l’ouverture de souilles profondes. Ces souilles 
furent comblées avec de la terre, du tout-venant et certainement d’éléments plus douteux issus 
des nombreuses décharges sauvages dont la présence est régulièrement mentionnée par les 
anciens riverains.  
 
 Lorsque la ressource de la basse vallée s’est tarie, les exploitants sont remontés en 
amont pour extraire les alluvions de la moyenne vallée. Cette extension de la zone 
d’exploitation fut engagée sans plan d’aménagement. En septembre 1985, le Schéma Général 
d'exploitation des granulats proposa de régulariser la situation en encadrant l'activité des 
entreprises d'extractions et en préconisant une exploitation limitée au lit majeur avec des 
souilles fermées. Cependant, Masson note, dans son rapport de 1988, que l'exploitation était 

                                                 
5 Communication du ministre des finances français, Patrick Peaucellier, Les Nouvelles de Tahiti,  
le 24 octobre 2011. 
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maintenue en 1986 et que de nouvelles concessions furent accordées la même année pour 
exploiter les alluvions plus en amont. 
 
 

 
 

Figure 26 : Une proximité intéressante entre la vallée de la Punaru'u et les chantiers de l'Aéroport 
International Tahiti Faa'a et du Port Autonome de Papeete dans les années 60. 
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  En 2014, la moyenne vallée est toujours exploitée. Plusieurs souilles sont visibles et de 
nouvelles demandes d'extraction ont été déposées à la Cellule Extraction du GEGDP. 
Parallèlement aux extractions dans le lit majeur de la rivière des autorisations sont octroyées, 
une à deux fois par an, pour curer le lit mineur et ainsi éviter l'accumulation de roches 
pouvant augmenter le risque d'inondation. Malheureusement, certains témoignages évoquent 
des prélèvements largement supérieurs aux volumes initialement autorisés.  
 
 Dans le cadre d'un développement économique soudain et rapide à partir des années ‘60, 
la vallée de la Punaru'u a servi de réservoir d'agrégats pour soutenir les aménagements de 
Tahiti. L'exploitation de la partie aval de la vallée a certainement été plus rapide que la mise 
en place des réglementations et des contrôles permettant d'envisager une vision durable de la 
ressource. Outre "les dommages très importants subis par ce site sur le plan environnemental" 
(Masson et Jousse, 1988), les impacts sur la dynamique de l'écoulement souterrain sont 
nécessairement importants. L’un des objectifs de cette recherche, entreprise il y a trois ans,  
est d'estimer les effets des modifications structurelles du sol, liés au développement industriel de 
la vallée, sur la ressource en eau souterraine autant d'un point de vue qualitatif que quantitatif.  
 
 4.2.2. Zone industrielle 
 
 Dans le courant de la décennie des années ‘80, une zone industrielle (ZI) s’est 
développée sur les souilles remblayées de la basse vallée. D’importantes industries locales s’y 
sont implantées, faisant de cette ZI la plus importante de Polynésie française. La centrale 
thermique Emile Martin, gérée par l'Electricité de Tahiti (EDT) fut inaugurée en 1985.  
Elle produit 75 % de l’électricité de Tahiti. La Brasserie de Tahiti (BdT) y a installé sa 
principale usine d’embouteillage et de conditionnement en 1986. La BdT brasse 95 % de la 
bière consommée sur le territoire et produit 50 % des boissons non alcoolisées. EDT utilise 
l’eau souterraine pour refroidir les moteurs de la centrale, la BdT puise une eau plus profonde 
pour produire l’ensemble des breuvages qu’elle commercialise.  
 
 D’abord contenue dans la basse vallée, la ZI s’est étendue au cours du temps sur une 
partie de la moyenne vallée couvrant au total un espace de 78 ha. La majeure partie de cette 
surface est recouverte de bitume favorisant le ruissellement et interdisant l’infiltration.  
 
 L’extension de la ZI au début des années ‘90 attribue définitivement une vocation 
industrielle à la partie aval de la vallée. A l’échelle de l’île, cette option a sans doute permis 
d’éviter une dispersion des établissements industriels et de perturber trop fortement les 
équilibres naturels et écologiques d’autres sites.  
 
 Cependant, les intérêts économiques sont parfois rattrapés par les impératifs 
environnementaux. Plusieurs activités industrielles dépendent directement de l’accès à l’eau 
souterraine et de sa pérennité en terme de quantité et de qualité. L’exploitation des agrégats et le 
développement de la ZI ont pourtant profondément modifié les conditions hydrodynamiques du 
milieu pouvant entraîner des conséquences délétères sur la ressource hydrique.  
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 4.2.3. Modification du lit de la rivière 
 
 La rivière de la Punaru'u est un cours d’eau soumis à un régime de type torrentiel. 
Naturellement, elle s’écoule en serpentant dans un lit mineur relativement large en cherchant 
son chemin préférentiel à travers les dépôts alluvionnaires charriés au fil du temps. Tout au 
long de ce parcours sinueux, la rivière est ralentie par les tortuosités de son cours ce qui offre 
à l’eau le temps de s’infiltrer. Les alluvions forment, à priori, un milieu fortement perméable 
favorisant la pénétration de l’eau dans le sol.  
 
 La Figure 28 est une photo aérienne de la moyenne vallée en 1988 avant l’extension de 
la ZI Les méandres se distinguent clairement dans le lit mineur de la rivière. L’exploitation 
des alluvions dans le lit mineur et le développement de la ZI ont imposé d’importants travaux 
de terrassement, mais avant tout une modification du lit de la rivière. La Figure 29, datant 
également de 1988, présente le projet de dérivation de la rivière dans la moyenne vallée. 
L’aménagement du nouveau chenal a nécessité la construction de digues pour canaliser le 
cours d’eau et contrôler les risques d’inondation en période de crue sur la ZI. Après plusieurs 
phases de travaux successives, entre 1980 et 1995, la rivière de la Punaru'u est canalisée sur la 
totalité de la basse et moyenne vallée, du pied du plateau Tamanu à l’exutoire. 
 
 Bien que les projets d’aménagements furent assortis de nombreuses préconisations 
relatives à la géométrie et au profil du canal, à la protection des berges et à l’exploitation des 
alluvions (Masson et Jousse, 1988), il apparaît aujourd’hui que les recommandations ont été 
peu suivies ou tout du moins négligées. 
 
 4.2.4. Captage d’Alimentation en Eau Potable (AEP) 

 
 L’eau de la vallée de la Punaru'u ne représente pas un intérêt stratégique pour la seule 
industrie privée. Un syndicat intercommunal exploite un captage destiné exclusivement à 
l’alimentation en eau potable des communes de Punaauia, Faa’a et Paea. Ce captage, situé à la 
limite entre la moyenne et la haute vallée à la côte 130 m au pied du plateau Tamanu  
(Figure 27), fut mise en service en 1983. L’accès à l’eau potable de milliers de foyers en 
dépend directement.  
 

 
 

Figure 27 : Utilisation de la ressource en eau dans la vallée de la Punaru'u (© Google Earth). 
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Figure 28 : Vue aérienne depuis l'aval avant les aménagements de 
la moyenne vallée 1985. 

 

 
 

Figure 29 : Représentation schématisée du cours naturel de la 
rivière. La courbe en bleu foncé dessine le futur tracé  

du lit de la rivière. 
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 D’après les informations recueillies auprès du personnel en charge de l’entretien du 
captage, et les quelques informations parcellaires trouvées dans la littérature, la prise d'eau 
serait calibrée pour un débit de 450 à 500 l/s. Elle est ensuite reliée au réseau de distribution 
communal, en aval de la ZI, par une canalisation qui suit le tracé de la piste.  
 

 
 

Figure 30 : Captage AEP de la Punaru'u à la côte 130 mètres. 
 
 Le captage est une construction en béton relativement importante couvrant la rivière sur 
les 40 mètres de sa largeur et formant un petit bassin de rétention au-dessus (Figure 30).  
L’eau est guidée vers une ouverture, de 7 à 8 m de largeur, où est positionnée une grille.  
Une part de l’eau s’écoule à travers cette grille où elle est ensuite dirigée vers une conduite 
forcée. Le trop-plein rejoint le lit de la rivière. Lors des crues, le volume d’eau beaucoup plus 
important peut déborder sur la partie droite du captage. 
 

4.3.  Géomorphologie et topographie 
 
 4.3.1. Formation de Tahiti 
 
 L’île de Tahiti est située au cœur de l’océan Pacifique, au Sud-Est de l’archipel de la 
Société. Tahiti est une île volcanique issue de deux systèmes éruptifs distincts (Léotot, 1988) 
qui se sont élevés sur une période de 2 millions d’années formant l’île principale, Tahiti Nui 
ou « Grand Tahiti » et Tahiti Iti ou « Petite Tahiti » qui forme aujourd’hui la presqu’île située 
au Sud-Est. Tahiti est l’île la plus étendue (1 064 km2) et la plus haute (2 241 m) de 
l’ensemble de la Polynésie française. Elle représente, à elle seule, le quart des terres émergées.  
 
 L’histoire géologique de Tahiti Nui a été redéfinie au début des années 2000 
(Hildenbrand et al., 2004). La Figure 31 illustre cette histoire. Un premier cône éruptif aurait 
émergé il y a près d'un million d’années (phase a). Les roches magmatiques y sont plutôt 
homogènes, essentiellement composées de basaltes alcalins faiblement sous-saturés en silice. 
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Figure 31 : Description schématique de l'évolution volcanique de l'île de Tahiti.  
(Hildenbrand et al., 2004) 

  
 La pression des magmas injectés le long de la rift-zone a induit une importante 
dilatation de l'édifice, conduisant à la déstabilisation de ses flancs Nord et Sud (phase b) par 
de grands glissements de terrain (Hildenbrand, 2006). Un second volcan serait apparu, il y a 
850 000 ans, dont les coulées auraient rempli les dépressions Nord et Sud ouvertes lors de la 
première phase volcanique (phase c). Les laves de la seconde période ont des compositions 
beaucoup plus variées, avec néanmoins une prédominance de basaltes alcalins cette fois 
fortement sous-saturés en silice. 
 
 Sous l'effet du climat tropical et des pluies très abondantes, l'île de Tahiti a été soumise 
à une érosion importante qui a sculpté, durant le dernier million d'années, un relief très 
escarpé et de profondes vallées qui constituent le paysage géologique actuel (phase d et e).  
 
 La vallée de la Punaru’u présente la géomorphologie typique des vallées de Tahiti.  
Le schéma général d’une vallée tahitienne est un profil longitudinal étroit, mais relativement 
long encadré de hautes crêtes présentant de très fortes pentes souvent à plus de 50°. Le fond 
de la vallée est occupé par un remplissage colluvial provenant des versants et par des dépôts 
alluvionnaires façonnés et déplacés par les cours d’eau dont l’écoulement peut être très 
violent. Très étroites en aval, les vallées les plus importantes s’évasent en formant des cirques 
intérieurs, isolés par la succession des plus hautes crêtes de l’île au centre de l’île.  
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Au cœur des vallées se trouvent des plateaux autour desquels les rivières s’encaissent. 
 « Ce sont les surfaces plus ou moins bien conservées de coulées bréchiques, de coulées 
boueuses consolidées (des lahars) et de coulées basaltiques qui se sont installées dans 
les vallées préexistantes lors de la phase d’effondrement de la caldeira et de l’érosion 
des remparts de celle-ci » (Dupon et al., 1993).  
 

 La vallée de la Punaru'u enserre plusieurs de ces formations dont le plateau de Tamanu, 
culminant à 600 m d'altitude, qui forme une sorte de muraille naturelle entre la haute et la 
moyenne vallée. 
 
 4.3.2. Géomorphologie des pentes de la vallée de la Punaru'u 
 

 L’examen des pentes (Figures 32 et 33) fournit une information très importante dans la 
compréhension du cycle de l’eau. En effet, plus le relief est escarpé et plus le ruissellement de 
surface est important au détriment de l’infiltration. L’évaluation des pentes se réfère à une 
distribution en cinq classes relatives à la nomenclature utilisée pour la mise en place du Plan 
de Prévention des Risques, ou PPR (Guillande et UalU., 1993). Les pentes sont ainsi ordonnées : 

- très faibles pentes de 0 à 2° ; 

- faibles pentes de 2 à 15° ; 

- pentes moyennes de 15 à 30° ; 

- fortes pentes de 30 à 47° ; 

- très fortes pentes de 47 à 85°. 
 
 

 
 

Figure 32 : Répartition des pentes en fonction de la surface  
pour l’ensemble de la vallée de la Punaru'u. 
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 La surface de la vallée de la Punaru'u est dominée par de fortes (19.92% entre 30° et 47°) 
ou de très fortes pentes (45 % entre 47° et 85°). Les faibles et très faibles pentes (inférieures à 
15°) ne couvrent que 17.5% de la surface totale. Et le plateau Tamanu en représente la plus 
grande partie. Dans la moyenne et la basse vallée, la rivière est très encaissée, elle s’écoule 
entre les falaises délimitant le bassin versant.  
 
 

 
 

Figure 33 : Répartition géographique des types de pentes dans la vallée de la Punaru'u. 
 
 
 Dans la zone industrielle de la Punaru'u, la répartition des pentes est à peu près 
équivalente à l’ensemble de la vallée (Tableau 3), avec une part de très fortes pentes un peu 
plus faibles à l’avantage des pentes moyennes. 
 

Classe (en °) Basse vallée (%) Moyenne vallée (%) Haute vallée (%) 
0 à 2 2.55 2.46 2.33 
2 à 15 16.63 16.01 15.22 
15 à 30 19.18 18.48 17.44 
30 à 47 21.73 20.94 19.9 
47 à 81 39.91 42.11 45 

 
Tableau 3 : Pourcentage de répartition des surfaces en fonction des classes de pentes. 

 
 
 4.3.3. Caractéristiques topographiques 
 
 Outre les pentes, l’altitude est une caractéristique essentielle dans la compréhension et 
la modélisation du cycle de l’eau à l’échelle d’un bassin versant. Plusieurs paramètres 
physiques liés au bilan hydrique y sont corrélés tels que la pluviométrie, la température ou les 
caractéristiques pédologiques. Dans les îles hautes tropicales, l’aléa climatique est fortement 
conditionné par les chaînes de montagnes jouant un rôle de barrière pour les systèmes  



121 
Université de la Polynésie française 

Matthieu Aureau  
 

nuageux favorisant le déclenchement des épisodes pluvieux. Ce phénomène est décrit avec 
plus de précisions dans la Section (6.5). 
  
 Sur l’ensemble de la vallée, l’altitude moyenne est de 648 mètres pour un écart type de 
326 mètres. La terminologie dissociant la vallée en trois parties (basse, moyenne et haute) est 
explicitement liée à l’altitude.  
 
 La Figure 34 permet de visualiser sur une carte topographique, issue d’un Modèle 
Numérique de Terrain (MNT) produit par le service de l’Urbanisme de Polynésie française, la 
répartition des altitudes sur l’ensemble de la vallée. La basse vallée a une altitude moyenne de 
111 m pour un maximum à 374 m. La moyenne vallée s’élève jusqu’à 1 066 m pour une 
altitude moyenne de 368 m. Le fonctionnement hydrologique du bassin versant est en très 
grande partie gouverné par la haute vallée qui représente 83% de la surface totale et dont 
l’altitude moyenne est de 720 m.  
 

 
 

Figure 34 : Répartition géographique des altitudes dans la vallée de la Punaru'u 
   
 

4.4.  Géologie et pédologie 
 
 4.4.1. Géologie 
 
 Comme toutes les îles hautes de Polynésie, Tahiti est le résultat d'un volcan né sous la 
mer qui s'est édifié sur la ride Est-Pacifique qui est datée de 60 à 85 millions d'années 
(Brousse, 1990). La formation volcanique de Tahiti s'élève sur 12 900 m depuis le socle sous-
marin, 10 700 m sont immergés. La structure géologique de Tahiti Nui, la partie principale de 
l'île, est le résultat de la succession de deux phases éruptives (cf. Section 4.3.1). La roche 
principale est un basalte noir et lourd. Issu du premier cône éruptif, ce basalte alcalin est 
faiblement sous-saturé en silice et les laves du second volcan ont donné un basalte fortement 
sous-saturé.  
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 Les coulées successives sont à l'origine d'une grande variété morphologique de basaltes 
(Brousse, 1990 ; Dupon et al., 1993). Les premiers basaltes sont enrichis en grands cristaux de 
pyroxènes : des ankaramites, des augites noires mates, des titanomagnétites noires brillantes 
et des olivines vertes devenant jaunâtre par altération. Des laves très vacuolaires sont issues 
de coulées fluides, le plus souvent des hawaïtes. Postérieurement, différents épisodes éruptifs 
ont donné naissance à des coulées de lahars, notamment dans le cœur de la caldera. Cette 
roche a une très faible perméabilité en raison de son importante teneur en argile. 
 
 La vallée de la Punaru'u est constituée dans son ensemble par des formations de laves 
basaltiques massives ou d’agglomérats. En amont, la structure basaltique est recouverte d’un 
épanchement de roches sédimentaires et de formations alluvio-torrentielles détritiques 
caractéristiques des fonds de vallée de Tahiti. Le fond de la basse et de la moyenne est rempli 
de roches sédimentaires détritiques (Figure 35).  
 
 4.4.2. Pédologie 
 
 L’infiltration et l’écoulement de l’eau dans les premiers mètres sous la surface résultent 
directement des propriétés physiques et hydrodynamiques du sol (cf. Partie 1), c'est-à-dire de la 
texture et de la structure du sol. La discipline qui s’intéresse à la connaissance du sol dans les 
premiers mètres sous la surface se nomme pédologie. 
 
 Lors des périodes sèches, où la pluviométrie est faible voire nulle, le débit d’étiage de la 
rivière est directement conditionné par le comportement hydrodynamique de ces couches 
pédologiques. La recharge des nappes souterraines superficielles ou peu profondes est 
également liée aux phénomènes d’infiltration de l’eau dans le sol (cf. Section 3.4). 
 
 Le sol est une couche superficielle qui se forme par transformation lente, ou très lente 
d’une roche consolidée, à Tahiti les roches basaltiques. Le processus de création du sol est 
appelé la pédogenèse et est induit par de très nombreux facteurs environnementaux. Dans le 
contexte tropical polynésien les phénomènes qui participent à la pédogénèse sont :  

- climatique : le vent, les variations de température, les eaux de pluie qui circulent et 
ruissellent en favorisant l’érosion ;  

- topographique : les fortes pentes et le relief accélèrent ou contraignent les 
mouvements de l’eau ;  

- écologique : les végétaux et la matière organique accélèrent les modifications du sol ;  

- humain : l’intervention de l’homme par l’agriculture ou l’industrie dans un milieu 
naturel modifie nécessairement le sol.  

  
 L’analyse pédologique générale de la vallée de la Punaru’u (Figure 36) se base en 
grande partie sur une revue bibliographique des travaux de Jamet (1990), Dupon et al. (1993) 
et de la société Vai-Natura SAS (2013a).   
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Figure 35 : Géologie de la vallée de la Punaru'u. (Gelugne, 1987)  
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Figure 36 : Pédologie générale de la vallée de la Punaru’u (la ligne orange en définit les limites). 
(tirée de Dupon et al., 1993) 

 
 
 Au-dessus de la roche mère basaltique est posée la couverture pédologique.  
La profondeur de la couche pédologique est variable, mais diminue avec l’altitude. L’érosion 
des sols ferrallitiques qui couvrent les pentes et les crêtes en altitude, et les dépôts colluviaux 
autour des cours d’eau expliquent cette évolution.  
 
 Les pentes couvrent la majeure partie de la vallée (cf. Section 4.3.2). Sur les pentes les 
plus fortes, au milieu des éboulis et des blocs de roche, se développent des sols peu évolués 
d’érosion et brunifiés. Lorsqu’un couvert forestier a réussi à se maintenir, les sols sont bruns 
humifères et eutrophes tropicaux (faiblement acide). Un sol humifère renferme des quantités 
importantes de matière organique. Ces sols riches sont extrêmement instables. La disparition 
de la protection végétale entraîne un lessivage presque total de ces sols sous l’effet de fortes 
précipitations. 
  
 Sur les pentes plus faibles (< 45°), l’univers pédologique est majoritairement formé de 
sols ferrallitiques fortement désaturés et humifères. Un sol désaturé est pauvre en éléments 
minéraux nutritifs. Le sol ferrallitique est riche en matière organique, mais il est désaturé.  
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 En bas des pentes, aux abords des cours d’eau et dans le fond des vallons, s’accumulent 
des masses d’éléments meubles. Ces apports colluviaux sont constitués de débris rocheux et 
de minéraux résiduels.  
 
 Les plateaux émergeant dans la haute vallée, dont le plateau Tamanu, sont composés de 
sols bruns eutrophes tropicaux et gibbsitiques. Ces sols sont caractérisés par une forte 
proportion de cailloux. Bien structurés et poreux, ils retiennent l’eau dans les premiers mètres 
de profondeur. 
 
 Les sols au fond de la basse et de la moyenne vallée sont majoritairement composés 
d’éléments alluvionnaires charriés par les cours d’eau et tirés de pentes et sommets des crêtes 
environnantes et de la haute vallée.  
 
 La description des différentes couches de sol dans la basse vallée de la Punaru’u a pu 
être affinée à partir de différentes archives récoltées chez quelques industriels et dans les 
services techniques du territoire (Direction de l’Equipement et Service de l’Urbanisme).  
Ces archives sont les schémas de coupes issus des forages réalisés dans la zone industrielle à 
partir des années ’90. La plupart de ces forages ont été destructifs et n'ont pas fait l'objet de 
carottage. 
 
 Les profils de sol décrits dans ces documents sont donc une interprétation des éléments 
de sol expulsés par la foreuse. Une représentation schématique des différentes couches de sol 
de la zone industrielle a pu être reconstituée (Figure 37). Cette représentation couvre la 
surface de la zone industrielle actuelle (Figure 27). 
 
   A partir de la surface jusqu’à 30 mètres de profondeur, le sol est essentiellement 
constitué d’alluvions à la granulométrie moyenne avec une grande proportion de pierres et de 
roches fracturées. La limite inférieure de cette couche correspond au niveau de la mer. A cette 
profondeur une couche argilo-sablo-limons à texture plastique s’étend sur 5 à 10 mètres de 
profondeur. Cette couche présente une très faible conductivité entre 10-8 et 10-10 m/s, elle est 
considérée comme très peu perméable (SKM, 2009). Plus en profondeur, se trouve un univers 
pédologique plus diversifié, moins uniforme. Une couche toujours alluvionnaire, observée 
jusqu’à moins 70 m sous la surface, est entrecoupée de brèches volcaniques ou de roches 
basaltiques. Cette roche mère devient l’élément prédominant du sous-sol à partir de 80 à 90 m 
de profondeur. Ce socle basaltique est fortement fracturé et les connexions entre ces fractures 
n’ont pas été décrites.  
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Figure 37 : Représentation, à l'échelle, des coupes de forage dans la ZI de la Punaru’u. 
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4.5. Météorologie 
 
 La Polynésie française est soumise à un climat tropical de type maritime humide.  
La caractérisation des climats se base principalement sur des critères de températures,  
de volumes de précipitations et d’ensoleillement. Ainsi deux saisons peuvent être distinguées 
sur une année climatique :  

- une saison humide aux températures élevées accompagnées d’importantes 
précipitations ; 

- une saison sèche ou « fraîche » où la température moyenne descend et l’humidité est 
moindre. 

 
 Le climat polynésien est conditionné à l’Est par l’anticyclone de Pâques, centré sur l’île 
de Pâques (28° Sud - 110° Ouest) qui est stable, et à l’Ouest par l’anticyclone de Kermadec 
(30° Sud - 180° Ouest) qui est moins stable (Figure 38). 
 
 Deux zones de convergence des alizés influencent les vents du Pacifique Sud : 

- la Zone de Convergence Inter-Tropicale (ZCIT) orientée Nord-Ouest/Sud-Est qui, 
dans le Pacifique Sud, est conditionnée par la rencontre entre l’alizé chaud d’Est, 
Nord-Est généré par l’anticyclone de l’île de Pâques et par l’alizé de Sud-Est plus 
frais issu de l’anticyclone de Kermadec. C’est dans cette zone de convergence que 
se forment et se renforcent les systèmes dépressionnaires façonnant la météorologie 
de la Polynésie française ; 

- la Zone de Convergence du Pacifique Sud (ZCPS) qui résulte de la rencontre des 
alizés venant de l’hémisphère Nord et des alizés de Sud-Est montant de 
l’hémisphère Sud. Sa forte instabilité génère les puissants cumulonimbus qui sont 
associés aux gros épisodes pluvieux accompagnés de vents violents. 

 

 
 
Figure 38 : Anticyclones et zones de convergence conditionnant le climat du Pacifique Sud. 

(Laurent et al., 2004) 
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 D’une manière générale, la Polynésie française est soumise à deux types de temps,  
celui des alizés qui dessinent des flux d’air relativement stables demeurant dans un seul 
hémisphère et les perturbations parfois violentes générées sur la ZCPS qui parfois évoluent en 
dépression tropicale voir en cyclone.  
 
 Le régime des alizés est différent en fonction de la saison. En saison humide, ou saison 
chaude, ces vents venant d’Est soufflent sur une mer chaude produisant les conditions 
d’instabilité favorisant d’importantes zones de mauvais temps. En saison sèche, avec une 
humidité plus faible et des températures en baisse, les alizés sont beaucoup moins générateurs 
de perturbations.  
 

4.6. Climatologie 
 
 4.6.1. Précipitations 
 
 Sous l’influence prépondérante des alizés d’Est/Nord-Est, les courants aériens des 
systèmes dépressionnaires se heurtent aux reliefs des îles hautes et cherchent à les contourner 
ou à les surmonter. La topographie joue ainsi un rôle important dans le déclenchement des 
épisodes pluvieux. Lorsque les masses d’air humide remontent les pentes du relief 
(phénomènes d’ascendance), elles rencontrent des températures plus basses en altitude, ce qui 
favorise la condensation et donc les précipitations (Cauchard et Bergès, 1990). La Figure 39 
permet de visualiser les principales lignes de crêtes impliquées, au centre de l’île de Tahiti, 
dans ce phénomène de muraille naturelle faisant obstruction aux systèmes nuageux.  
 
 Les versants Est, au vent, subissent des précipitations beaucoup plus abondantes qu’à 
l’Ouest, sous le vent. Après avoir franchi les crêtes, les courants aériens redescendent le long 
des pentes, le vent et les nuages se dissipent alors. En altitude, le cumul annuel de pluie peut 
atteindre plus de 10 000 mm d’eau. Dans la partie Ouest de l’île de Tahiti, la pluviométrie 
annuelle s’établit plutôt entre 3 500 à 4 000 mm (Lafforgue, 1993) (Figure 40). Les disparités 
pluviométriques sont également dues à l’altitude et à la saisonnalité. 
 
 Le fond de la vallée de la Punaru'u est délimité à l’Est par de hautes crêtes et la plus 
haute montagne de l’île, le mont Orohena (cf. Section 4.1). Lorsque les nuages s’accrochent 
sur son sommet et ses escarpements, l’eau précipite en grandes quantités même sur les 
versants Ouest, alimentant en grande partie le cycle hydrologique du bassin versant. 
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Figure 39 : Isohyètes des précipitations moyennes annuelles de l'île de Tahiti. 

(Lafforgue, 1993) 
 
 

 
 

Figure 40 : Dissymétrie pluviométrique entre les versants Est et Ouest sur l’île de Tahiti. 
(Lafforgue, 1993) 
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 4.6.2. Température 
 
 L’évolution des températures en Polynésie française est largement induite par la 
succession de la période humide et de la période sèche au cours de l’année. Spatialement, par 
contre, les températures moyennes sur l’île de Tahiti sont assez homogènes dans les zones 
côtières. En altitude, la température diminue à raison de 0.6 °C tous les 100 mètres (Dupon, 
1993). Néanmoins sur les versants Ouest, la température peut être un peu plus élevée, les 
masses d’air étant soumises à l’effet de foehn.  
 
 Dans la vallée de la Punaru’u, il existe une seule station qui enregistre les températures. 
Appartenant à Météo France, elle est située au cœur de la zone industrielle (17°38'00'' S, 
149°35'48'' W). La Figure 41 permet d’appréhender l’évolution  moyenne des températures au 
cours de l’année. La différenciation entre « saison chaude » et « saison fraîche » est bien 
visible. La répartition de la température sur l’ensemble du bassin versant s’appuie sur le 
gradient de l’altitude. 
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Figure 41 : Température moyenne mensuelle dans la basse vallée de la Punaru'u, 2000 à 2012. 

(© Météo France) 
 
 
 4.6.2. Insolation et évapotranspiration 
 
 Il existe relativement peu d’informations précises sur l’ensoleillement de Tahiti 
(Cauchard et Bergès, 1990 ; Dupon et al., 1993 ; Laurent et al., 2004). En moyenne, la côte 
Ouest de Tahiti supporte une insolation annuelle de 2 400 heures. Les durées maximums sont 
enregistrées sur le site de l’aéroport de Faa’a, sur la plaine Nord-Ouest, et s’élèvent à 2800 
heures par an. A l’intérieur des vallées, les durées moyennes d’ensoleillement sont plus 
proches des 1 800 heures annuelles.  
 
 Une approche très globale fait osciller la moyenne mensuelle d’évapotranspiration en 
moyenne mensuelle entre 3.5 et 5.5 mm d’eau, toujours sur la station météorologique de 
l’aéroport de Faa’a (Dupon et al., 1993).  
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4.7. Hydrométrie 
 
 La mesure du débit des cours d’eau est un élément essentiel, un paramètre clé, du bilan 
hydrologique d’un bassin versant. C’est une donnée plus facilement accessible et plus précise 
que d’autres éléments du bilan tels que l’évaporation ou l’infiltration. En outre, dans les 
étroites vallées de Tahiti une grande partie de l’eau précipitée ruisselle le long des versants 
escarpés pour rejoindre le cours d’eau principal. Les chroniques de débit en aval du cours 
d’eau principal permettent alors d’apprécier quantitativement des écoulements de surface dans 
un bassin versant. 
  
 A partir du début des années ‘70, la Polynésie française a mandaté l’ORSTOM pour 
installer des stations hydrométriques et étudier les débits des principales rivières de Tahiti. 
Actuellement, le réseau hydrographique est géré par le GEGDP. Les données récoltées depuis 
une trentaine d’années ont permis d’acquérir une bonne connaissance de l’hydrométrie sur 
l’île de Tahiti (e.g., Danloux et al., 1983 ; Ferry, 1988 ; Wotling, 2000).  
 
 Les stations de mesure sont équipées d’une sonde limnimétrique qui mesure en continu 
les hauteurs d’eau. Des jaugeages (mesure du débit) ponctuels complètent le protocole.  
La relation entre hauteur d’eau et débit ponctuel se définit en établissant une courbe de tarage 
(cf. Section 3.3.2). La limite de validité de cette relation est directement liée au débit ponctuel 
maximum qui peut être mesuré. Les crues, souvent violentes, peuvent interdire toute tentative 
de mesure mettant en danger les équipes en charge de la prise de mesures. Dans quelques 
vallées, l’ORSTOM installa des « téléphériques » équipés d’un saumon hydrométrique pour 
éviter la présence humaine dans le cours d’eau et obtenir une gamme de débit élargie. 
Néanmoins, en étudiant les annuaires hydrologiques édités par l’ORSTOM depuis 1970,  
il apparaît que les débits ponctuels qui ont pu être mesurés restent très largement inférieurs 
aux extrapolations proposées en période de crues. Il est alors nécessaire de conserver un 
regard critique au sujet des débits maximums qui sont présentés dans les différentes 
publications ou rapports sur l’hydrologie de Tahiti.  
 
 L’hydrométrie de l’île de Tahiti se caractérise par des cours d’eau de type torrentiel.  
La dynamique de l’écoulement dépend de nombreux facteurs dont les plus significatifs sont la 
taille du bassin versant alimentant le cours d’eau principal et son orientation qui le soumet à 
une pluviométrie plus ou moins importante (cf. Section 4.6.1). La caractérisation des relations 
entre pluie et débit a fait l’objet de plusieurs études dans différentes vallées de Tahiti  
(e.g., Wotling 2000 ; Vai-Natura, 2011 ; Vai-Natura, 2013a). Sur une échelle annuelle, 
l’évolution des débits est directement liée à la saisonnalité humide puis sèche qui définit le 
climat de la Polynésie. 
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 Afin de comparer l’hydrométrie des différentes rivières, le débit brut [L3T-1] est 
rapporté à la superficie du bassin versant [L2] pour obtenir le débit spécifique [L3T-1L-2] 
exprimé généralement en litres par seconde par kilomètre carré. 
  
 Le Tableau 4 présente quelques données significatives permettant d’apprécier l’hydrologie 
des principaux cours d’eau de Tahiti. Les rivières orientées vers l’Est, au vent, présentent des 
débits moyens spécifiques annuels compris entre 150 et 200 l/s/km2. Pour les rivières 
orientées à l’Ouest, sous le vent, les valeurs tournent plutôt autour de 60 à 100 l/s/km2.   
 
 

Rivière et Station Débit moyen Débits d’étiage 

 S
up

er
fic

ie
  B

V
 

(k
m

2 ) 

m3/s l/s/km2 m3/s l/s/km2 

Versants orientés à l’Est     

Papeiha (côte 10) 30.6 6.31 206 1.11 36.3 
Vaitaara (côte 10) 33.4 5.46 231 1.5 63 
Papenoo (côte 45) 79.7 11.7 147 1.91 24 
      

Versants orientés à l’Ouest     

Fautaua (côte 92) 19.9 1.34 67 0.4 20.1 
Punaru’u  (côte 50) 43.2 2.48 63 0.47 11.9 
Vaitiu, Orofero  (côte 60) 18.4 0.81 44 0.21 11.5 
Taharuu (côte 100) 26.3 3.02 115 0.85 32.4 
      

 
Tableau 4 : Statistique des débits moyens journaliers pour les principales vallées de Tahiti. 

(tiré de Lafforgue, 1990 et Lafforgue, 1993) 
 
 
 Les bassins versants de l’île de Tahiti sont finalement de taille relativement modeste,  
les réserves d’eau qu’ils peuvent constituer en l’absence de précipitations ne permettent pas 
d’alimenter les rivières de façon soutenue. En période sèche, les cours d’eau retrouvent assez 
rapidement leur débit d’étiage qui est trois à six fois plus faible que le débit moyen. 
  
 Les données des débits de crues relevées dans la littérature ne sont pas présentées ici.  
En effet, il existe un doute sur l’évaluation des valeurs fournies. Les incohérences qui peuvent 
apparaître sont certainement dues aux problèmes d’extrapolation des courbes de tarage 
utilisées pour décrire la relation entre la hauteur d’eau mesurée et le débit estimé. Par exemple, 
pour la rivière de la Punaru’u, dans l’Atlas de la Polynésie (Lafforgue, 1993) le débit de crue 
maximum est évalué à 383 m3/s le 10 mars 1981 (lors du cyclone Tahmar) et dans 
l’Encyclopédie de la Polynésie (Lafforgue, 1990) le débit de la rivière le même jour est 
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calculé à 460 m3/s. En outre, les Annales Hydrologiques de l’île de Tahiti de 1971 à 1986 
(Lafforgue, 1987) fournissent pour chacune des années un débit maximum instantané toujours 
supérieur à 110 m3/s. Pourtant, il est précisé que le débit maximum jaugé ne dépasse pas  
20 m3/s. Dans le cadre du travail universitaire présenté dans ce document, les données de la 
même station de mesure ont été étudiées entre 2000 et 2013, la courbe de tarage a été 
réévaluée. Le débit maximum instantané pendant ces treize années ne s’élève qu’à  
39.17 m3/s (cf. Section 5.2.1). Au regard de ces différentes observations, il apparaît une 
certaine divergence dans l’estimation des débits de crue pour la rivière de la Punaru’u,  
alors que les valeurs pour les débits moyens et les débits d’étiages sont du même ordre de 
grandeur, quel que soit la source. Cette gamme de débit fait partie du domaine de validité des 
jaugeages ponctuels. Ainsi, les évaluations quantitatives des débits de crues sont difficiles à 
justifier et à présenter.  
 
 Il est néanmoins certain que les cours d’eau des principales vallées de Tahiti réagissent 
à d’intenses épisodes pluvieux par de très rapides montées de crue. Les volumes d’eau 
charriés sont alors spectaculaires. Rapportées à la superficie réduite des bassins versants,  
les rivières affichent des débits spécifiques maximums qui se rapprochent certainement des 
valeurs immenses qui peuvent être mesurées à Hawaii, au Mexique ou à Cuba (Lafforgue, 
1990).  
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 V.  Analyse hydrologique 
 

5.1. Etude des précipitations 
 
 5.1.1. Aléa pluviométrique sur l’île de Tahiti 
 
 L’île de Tahiti est soumise à un aléa climatique plutôt régulier sous l'influence 
principale des alizés de Nord, Nord-Est. Cette homogénéité apparente cache d’importantes 
disparités spatiales, essentiellement engendrées par une topographie accidentée. Les lignes de 
crêtes au centre de l’île, à plus de 1200 m d’altitude, forment un obstacle naturel favorisant le 
déclenchement des pluies. "Les précipitations peuvent être très abondantes mais aussi très 
inégalement réparties sur l'île" (Ferry, 1988).  
 
 Deux réseaux de mesures pluviométriques quadrillent l’île de Tahiti. Le premier est 
géré par Météo France, il est surtout composé de stations positionnées dans les zones côtières 
autour de l’île. Le second réseau est maintenu par la cellule hydrologique du GEGDP et 
compte 36 stations majoritairement situées au cœur des vallées et souvent en altitude.  
Les périodes de données disponibles sont très variables en fonction des stations. Les plus 
anciennes séries proposent 30 à 40 années d’enregistrement.  
 
 Plusieurs travaux ont cherché à décrire l’aléa pluviométrique sur l’île de Tahiti depuis 
les années 80 (Ferry, 1988 ; Lafforgue, 1993 ; Laurent et al., 2004 ; Fossey, 2008).  
Souvent réalisés sur l’ensemble de l’île et sur des échelles de temps annuelles, ils ne 
permettent pas d’appréhender la variabilité spatiale au niveau d’un bassin versant sur de plus 
courtes périodes. 
 
 5.1.2. Description des données utilisées 
 
 Dans le cadre d’une description ou d’une modélisation des dynamiques hydrologiques 
d’un bassin versant, deux aspects sont essentiels à prendre en compte parce qu’ils 
conditionnent les données d’entrée. La variabilité spatiale et la variabilité temporelle doivent 
s’apprécier au regard des données disponibles et des connaissances, même empiriques, du 
temps de réponse du bassin versant. Cette évaluation spatio-temporelle est importante pour 
chacun des éléments du bilan hydrique, mais nécessite une attention particulière pour les 
précipitations qui constituent un paramètre clé des modèles hydrologiques (cf. Section 2.7.2).  
 
 Dans le contexte tropical humide d’une île haute, les apports en eau sont essentiellement 
atmosphériques et la dynamique hydrologique est très directement dépendante de la 
dynamique temporelle des précipitations. Sa description dépend de la précision des appareils 
de mesure et du pas de temps étudié. Les volumes d’eau précipités s’étudient sur l’ensemble 
d’un espace géographique où la distribution des pluies est nécessairement irrégulière. 
L'estimation de la répartition spatiale se restreint difficilement à une mesure fixe, 
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contrairement au ruissellement qui, par exemple, peut s’évaluer quantitativement à partir 
d’une station limnimétrique à l’aval du cours d’eau principal. 
 
 Trois pluviomètres sont recensés dans la vallée de la Punaru'u ou sur les crêtes 
environnantes. C’est à partir des données recueillies dans ces trois stations de mesures qu’une 
appréciation spatiale et temporelle de la pluie dans la vallée de la Punaru'u a été réalisée.  
La première station est située sur le plateau Tamanu à 600 mètres d’altitude (station Tamanu), 
à la limite entre la moyenne et la haute vallée. Les deux autres stations sont positionnées sur 
la crête nord à proximité du mont Marau, à respectivement 1450 m (station Marau) et 1050 m 
d’altitude (station Matatia). Ces trois stations (Tableau 5) appartiennent au réseau maintenu 
par le GEGDP et sont équipées de pluviomètres à auget permettant d’enregistrer l’intensité 
des précipitations sur de longues périodes (cf. Annexe 12.2.1).  
 

Station Altitude Coordonnées Période des données 

Tamanu 600 m 17°38'04''S, 149°32'58''W 1993-2013 

Matatia 1050 m 17°36'23 S, 149°33'22''W 1996-2013 

Marau 1420 m 17°36'28''S, 149°32'11''W 1988-2013 
 

Tableau 5 : Stations pluviométriques utilisées pour le bassin versant de la Punaru'u. 
 
 
 Les cumuls de pluie moyens par mois sur 10 ans sont présentés sur la Figure 42.  
Ils fournissent l’ordre de grandeur des volumes de précipitations dans la vallée de la Punaru’u 
et mettent en avant la saisonnalité marquée du climat tropical humide. 
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Figure 42 : Cumuls pluviométriques mensuels moyens de 2000 à 2013. 
 
 
 5.1.3. Modèle de répartition spatiale de la pluie 
 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 136 

 

 La distribution spatiale de la pluie s’appuie sur la répartition géographique d’un réseau 
de mesures. Dans le contexte de cette étude, seules trois stations de mesures constituent le 
réseau. Le maillage est donc restreint. A partir de cet état de situation, il fut nécessaire 
d’imaginer un modèle mathématique robuste permettant d’évaluer la distribution de la pluie 
dans le bassin versant de la Punaru'u. La problématique de la dimension temporelle a été  
prise en compte afin que les résultats puissent être intégrés dans une modélisation 
fonctionnant sur un pas de temps journalier. 
 
 Les modèles de spatialisation habituellement utilisés (cf. Section 3.2.1) s’adaptent mal 
au contexte polynésien notamment sur des zones d’étude restreintes comme la vallée de la 
Punaru'u. Soit les particularités spatiales (l’altitude, la topographie, l'orientation par rapport à 
des vents dominants) ne sont pas prises en compte, soit les modèles ont besoin d’un réseau de 
stations plus dense. 
 
  Pour résumer l’aléa pluviométrique sur l’île de Tahiti, Wötling (1998) écrit en 
conclusion de ses travaux :  

« Il apparaît que l’aléa pluviométrique [de Tahiti] est essentiellement conditionné par 
le sens et la direction des pentes, des crêtes et des vallées, beaucoup plus que par 
l’altitude. ».  

 
 Ce résultat exprime la difficulté d’envisager une spatialisation de la pluie  pour 
l’ensemble de l’île. Néanmoins, il parait possible d’appréhender la spatialisation de la pluie 
sur des zones plus restreintes, uniformément orientées par rapport aux vents dominants d'Est 
et dont le relief et les crêtes ne dépassent pas 1 500 m. L'altitude devient une variable 
prédominante conditionnant l'aléa pluviométrique. Le bassin versant de la Punaru'u semble 
correspondre aux critères géographiques et géomorphologiques éligibles pour utiliser un 
modèle de spatialisation basé sur l’altitude. 
 
 L’analyse des données issues des trois stations de mesure de la Punaru'u permet de se 
convaincre de la qualité prédominante de l’altitude comme facteur d’influence dans la 
répartition des pluies. La Figure 43 représente les courbes de cumuls pluviométriques 
journaliers des trois stations sur la période janvier 2010 à mars 2013. La forme des courbes 
indique une cinétique de la pluie très semblable, seul le volume d’eau diffère. L’altitude 
semble bien être le paramètre influençant la variabilité de pluviométrie entre les stations.  
 
 L’ambition de ce travail est de décrire un modèle approchant au mieux les variations 
spatiales du phénomène pluviométrique en considérant les spécificités géographiques, 
géomorphologiques et les quelques données disponibles. Basé sur l’altitude, le modèle a été 
nommé Tahiti Rain Elevation Model (TREM).  
 
 Le modèle s’appuie sur le calcul d’une station « synthétique » ou station « moyenne » à 
partir des mesures issues des stations « réelles ». La formule obtenue est une moyenne 
géométrique pondérée par l’altitude : 
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où i est le numéro d’une station réelle (1 ≤ i ≤ np) ; np est le nombre de stations réelles ; Ai est 
l’altitude de la station i [L]; Am est l’altitude de la station « moyenne »; PCAi 

[L3L-2] représente 
le cumul pluviométrique de la station située à l’altitude Ai sur la période de temps t [T]. 
 

 
Figure 43 : Cumuls de pluie des trois stations de mesure de la Punaru'u de 2010 à 2013. 

 
   
 En étudiant la corrélation entre la chronique de pluie « synthétique » de la station 
« synthétique » et les chroniques mesurées sur les stations réelles, la méthode permet de 
définir une relation mathématique entre l'altitude et la chronique de pluie PCAm,t. Il est ensuite 
possible de définir la pluie à n’importe quelle altitude dans le bassin versant. L’un des atouts 
de cette démarche est la souplesse du choix du pas de temps en fonction des nécessités de 
l’étude. Les détails de TREM sont exposés dans l’Annexe 12.3. 
 
 Afin d’estimer la performance du modèle TREM, la méthodologie choisie s’inspire du 
« Leave and Out » (Plutowski et Ual.U, 1994) basée sur le principe de la validation croisée 
(Stone, 1974). La Figure 44 permet d’observer l'efficacité du TREM par rapport à deux autres 
méthodes de spatialisation (le plus proche voisin et la moyenne arithmétique) utilisables dans 
la Punaru'u.  
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 Dans cet exemple, le modèle a été établi à partir des stations Marau (1420 m) et Matatia 
(1050 m). La pluie est calculée à 600 mètres d’altitude puis comparée aux mesures réelles de 
la station Tamanu (600 m). TREM a une prédiction de meilleure qualité par rapport aux deux 
méthodes classiques. 
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Figure 44 : Comparaison de trois méthodes de spatialisation, à la mesure réelle, 

Station Tamanu 600.  
 
 
 La qualité de prédiction du modèle s’évalue quantitativement par la moyenne des 
erreurs relatives Err entre les valeurs prédites aux valeurs mesurées : 
 

 
t,A

t,At,A

PC

PCCP̂
Err

−
=  (5.2) 

 
 Sur un pas de temps mensuel, l’erreur de prédiction du modèle, quelle que soit la station 
évaluée, est en moyenne de 14 % avec un faible écart-type de 3 % (Tableau 6). Ces résultats 
améliorent très sensiblement les prédictions obtenues avec les autres méthodes. La pluie est 
parfois surestimée, parfois sous-estimée (Figure 45), mais au bout de 60 mois, le cumul prédit 
diverge seulement de 7 % du cumul mesuré. Lorsque le pas de temps se réduit, la qualité de 
prédiction est moins bonne. Pour un pas de temps journalier, la moyenne des erreurs relatives 
est inférieure à 30 %. Par contre, la cinétique de la pluie est tout à fait cohérente (Figure 45) et 
l’erreur entre le cumul total prédit et le cumul total mesuré reste inférieure à 8 %.  
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Station construisant 
le modèle 

Station 
d’évaluation 

Moyenne 
arithmétique 

Plus proche 
voisin TREM 

1050 - 1420 600 42% 46% 13% 
600 - 1420 1050 19% 17% 18% 
600 - 1050 1420 16% 18% 11% 

 Moyenne 25% 27% 14% 
 Ecart-type 14% 17% 3% 

 
Tableau 6 : Qualité de prédiction des différents modèles de spatialisation (pas de temps mensuel). 
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Figure 45 : Comparaison entre les pluies journalières prédites par TREM et les pluies journalières 

mesurées à l’altitude de 600 m sur une période de 490 jours. 
 
 
 5.1.4. Spatialisation de la pluie 
 
 Une fois le modèle construit puis validé à partir des stations de mesures existantes, 
l’équation obtenue permet de calculer la hauteur d’eau précipitée à une altitude donnée à partir 
de la station « synthétique ». Le pas de temps est choisi au début de l’élaboration du modèle.  
 
 La modélisation des écoulements souterrains dans la basse vallée de la Punaru’u impose 
un pas de temps journalier. Cette échelle temporelle doit être retenue pour l’ensemble des flux 
hydriques donc pour les précipitations. 
 
 Pour répartir la pluie sur le bassin versant, des classes d’altitudes sont définies. Dans la 
vallée de la Punaru’u cinq classes ont été choisies : 0 à 300 m ; 300 à 500 m ; 500 à 750 m ; 
750 à 1000 m ; et plus de 1000 m. A l’aide d’un SIG, le bassin versant est découpé en cinq 
espaces géographiques dont la surface correspond à chaque classe d’altitude. Le barycentre de 
chacune des classes est l’altitude retenue pour calculer la hauteur d’eau précipitée : 150 m ; 
400 m ; 625 m ; 875 m ; et 1200 m.  
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 En revanche, la pluie n’est pas uniformément distribuée à l’intérieur de chaque espace 
géographique. La pluie connaît un épicentre avec un abattement spatial autour. Cet effet 
spatial doit être pris en compte pour le calcul de la pluie à l’échelle du segment. 
 
 Un épisode pluvieux se caractérise le plus souvent par un épicentre bordé d’un 
abattement où l’intensité pluviométrique est moindre. Ce phénomène s’accentue lors 
d’averses ponctuelles ou de grains orageux particulièrement présents dans les systèmes 
dépressionnaires en zone tropicale. Il en résulte une hétérogénéité spatiale qu’il est nécessaire 
de considérer pour estimer, avec plus de justesse, la lame d’eau moyenne recouvrant l’espace 
géographique étudié. L’abattement spatial est généralement prise en compte à l’aide d’un 
coefficient d’abattement αs [-] qui traduit la relation entre la pluie journalière mesurée,  
ou calculée, PJ(t) en un point et la lame d’eau moyenne Lp [mm] concomitante sur la surface 
Ssp entourant ce point : 
 

 )t(PJα)t(Lp s=  (5.3) 
 
 En considérant que la pluie possède un épicentre unique se confondant avec le point de 
mesure PJ(t) et que la hauteur de pluie décroît uniformément sur la surface géographique Ssp 
avec la distance à l’épicentre, l’équation (5.3) permet de calculer la hauteur d’eau précipitée 
sur la surface de chacun des cinq espaces géographiques utilisés. 
 
 Le coefficient d’abattement αs n’est pas un élément qui s’évalue aisément. Il est difficile 
à transposer d’un site à l’autre. Néanmoins, plusieurs auteurs ont cherché à l’exprimer en 
fonction de la surface du site considéré. Cité par Desbordes et al. (1974), Woolhiser et 
Schwalen (1959) propose un modèle d’abattement assez général qui est encore le plus utilisé : 
 

 01.0
sps )S(α −=  (5.4) 

 
où Ssp est exprimée en hectares. 
 
 Les équations (5.3) et (5.4) permettent une estimation de la répartition spatiale de la 
pluie. Le Tableau 7 résume l’ensemble des informations utilisées pour déterminer les volumes 
d’eau précipités sur l’année 2012. Finalement cette année là, le bassin versant de la Punaru’u 
a recueilli 131 658 863 m3 d’eau d’origine atmosphérique. 
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Classes d’altitude [m] 0 à 300 300 à 500 500 à 750 750 à 1000 > 1000 

Superficie [ha] 639 718 1461 945 618 

Hauteur d’eau 
précipitée, PJ  

[mm] 
2866 3013 3152 3313 3830 

Lame d’eau Lp 
 [m3m-2] 

2.69 2.82 2.93 3.09 3.59 

Volume d’eau [m3] 17 171 816 20 245 072 42 825 370 29 229 359 22 187 246 

 
Tableau 7 : Cumul pluviométrique de l'année 2012 par classe d'altitude. 

 
 
 La carte des isohyètes (Figure 46), construite à partir de ces cinq espaces délimités par 
les classes d’altitudes, de la pluie calculée par TREM et de la correction de l’abattement, 
permet de visualiser la répartition spatiale de la pluie. 
 
 
 

 
 

Figure 46 : Carte des isohyètes dans la vallée de la Punaru'u pour l'année 2012. 
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5.2. Débit de la rivière 
 
 5.2.1. Mesures de Débit 
 
 Les données utilisées pour mesurer le débit dans la rivière Punaru’u sont issues d’une 
station hydrométrique installée en 1983. La station de mesure est positionnée à l’exutoire de 
la haute vallée juste avant la prise d’eau du captage AEP (cote 130). La sonde limnimétrique 
mesure en continu les hauteurs d’eau. Des jaugeages ponctuels sont réalisés depuis 2003 par 
les agents de la cellule hydrologique du GEGDP. Ils ont tous été effectués sur le même profil 
rectangulaire à l’entrée du captage (Figure 30). Ces jaugeages ont permis de construire la 
courbe de tarage (Figure 47) décrivant la relation entre la hauteur d’eau he et le débit Q  
(cf. Section 3.3.2).   
 

 
 

Figure 47 : Courbe de tarage décrivant la relation entre hauteur d'eau et débit., Q=f(he). 
 
 
 L’équation de la courbe de tarage est linéaire, ce qui est en cohérence avec le profil 
géométrique choisit pour les jaugeages. Le coefficient de corrélation R2=0.89, qui définit la 
qualité de la liaison entre deux variables, est élevé. La relation linéaire proposée définit donc 
très correctement la relation Q=f(he). La limite de validité de cette relation correspond au 
débit maximum jaugé. Toutes les estimations concluant à un débit supérieur à 4.5 m3/s, 
correspondant à une hauteur d’eau supérieure à 115 cm, sont basées sur une extrapolation de 
la relation définie. Elles sont à considérer avec précautions. En effet, le profil de la section 
mouillée s’élargit lors de crues importantes, il devient alors très complexe à définir. 
  
 Les données de débit sont disponibles sur une période de 13 ans, de janvier 2000 à  
juin 2013. Seules les 3 632 journées ne présentant aucune lacune dans les données ont été 
conservées. Le débit moyen journalier est égal à 2.21 m3/s pour un écart-type de 1.68 m3/s. 
L’écart-type mesure la dispersion statistique d’une distribution, il représente la racine carrée 
de la moyenne des écarts à la moyenne. Le débit moyen journalier minimum est de 0.473 m3/s, 
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cette valeur se retrouve plusieurs fois entre 2000 et 2013. La crue la plus importante date du  
5 mars 2010 avec un débit moyen journalier de 15.78 m3/s (donnée extrapolée). Le débit 
maximum instantané était de 39.17 m3/s à la date du 18 janvier 2007 à 2 heures et 17 minutes. 
 
 La fréquence des débits journaliers a été calculée en appliquant un intervalle de 
fréquence de 0.1 m3/s (Figure 48). La fréquence cumulée est reportée sur la même figure.  
Une observation générale montre la forte disparité de la distribution. Le débit de base Qbase, 
qui représente le seuil supérieur des 10 % des plus faibles débits, est égal à 0.6 m3/s. Le débit 
de base est une information essentielle permettant de dimensionner une prise d’eau. En effet, 
cette valeur est utilisée pour estimer le débit minimum qui doit être conservé dans le cours 
d’eau lors d’une captation par un ouvrage hydraulique. 
 
 Le débit médian Qmed est égal à 1.7 m3/s, ce qui signifie que 50 % du temps, le débit 
moyen journalier est inférieur à cette valeur, et que l’autre moitié du temps le débit moyen 
journalier est supérieur. 
 
 La distribution des débits moyens journaliers est fortement dissymétrique avec un 
coefficient de dissymétrie de skewness correspondant à γs = 2.28 6. Lorsque γs est supérieur à 0, 
la distribution est centrée à gauche (vers les faibles débits) et la queue de distribution s’étale 
vers la droite. Cette « forme » de distribution est caractéristique des cours d’eau de type 
torrentiel, qui présentent la plupart du temps des débits faibles, mais qui sont également 
soumis à des crues très importantes et limitées dans le temps, dont le débit s’élève d’un 
facteur 10, 20, 30 ou plus par rapport au débit médian. La distribution des débits est en 
quelque sorte la signature hydrologique d’une rivière.    
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Figure 48 : Fréquence des débits journaliers observés et fréquence cumulée de débits journaliers dans 

la rivière de la Punaru’u de 2000 à 2013. 

                                                 
6 Dans le cas d’une distribution normale (symétrique), le coefficient de dissymétrie est égal à 0  
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 La Figure 49 permet à la fois d’observer la cinétique du débit de la rivière et de mettre 
en évidence la réactivité de la rivière à l’aléa pluviométrique. La période considérée court du 
1er janvier 2012 au 30 juin 2013. La première remarque est relative aux montées de crues qui 
sont très rapides. Le pic de crue est généralement atteint en moins d’une journée à partir du 
débit de base. La décrue s’amorce alors pour revenir en quelques jours à un débit proche du 
débit de base. La forme spécifique de la courbe de décrue est particulièrement marquée après 
la crue du 12 mai 2012. 
 
 La représentation concomitante de la pluie enregistrée par le pluviomètre installé sur le 
plateau Tamanu, à 600 m d’altitude, permet d’apprécier la forte réactivité de la rivière aux 
précipitations. Chaque augmentation de débit significative correspond à un épisode pluvieux. 
La réactivité rapide de la rivière, de 12 à 24 heures, met en exergue le rôle important du 
ruissellement dans ce bassin versant. Les fortes pentes qui le structurent y jouent un rôle 
fondamental.   
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Figure 49 : Chronique du débit de la rivière Punaru'u et de la pluie enregistrée par la station Tamanu 
entre 2012 et 2013. 

 
 
 La Figure 50 met en évidence la corrélation entre les volumes d'eau précipités et les 
débits, c'est-à-dire la réactivité de la rivière aux épisodes pluvieux. La relation n'est 
évidemment pas parfaite puisque les autres éléments du bilan hydrique rentrent en jeu, 
notamment l'infiltration et l'évapotranspiration. Cette liaison met néanmoins en exergue le 
rôle important du ruissellement dans ce bassin versant. 
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Figure 50 : Relation entre les hauteurs d'eau quotidiennes précipitées et les débits moyens journaliers 

janvier 2012 à juin 2013. 
 
 En terme de volume cumulé, la rivière de la Punaru’u a évacué 71 318 794 m3 d’eau,  
au cours de l’année 2012.  
 
 5.2.2. Captage d’Alimentation en Eau Potable (AEP) 

 
 L’équilibre hydrologique d’un bassin versant dépend beaucoup de son cours d’eau 
principal, notamment dans un régime de type torrentiel où les périodes d’étiage favorisent un 
écoulement lent propice à l’infiltration et au rechargement des nappes superficielles. Or, dans 
la vallée de la Punaru'u, en amont de la zone industrielle, à la limite entre la moyenne et la 
haute vallée, un captage AEP est exploité par un syndicat intercommunal (cf. Section 4.2.4).  
Il est important d’en évaluer l’impact sur le débit de la rivière et d’estimer les éventuelles 
conséquences sur la recharge de nappe.  

 
 Les données de débits du captage ont été fournies par le syndicat intercommunal en 
charge de l’entretien et du suivi de ce captage. Les mesures sont effectuées dans la conduite 
forcée en aval du captage. Les données mises à disposition s’étendent sur une période d’un an 
entre juin 2012 et juillet 2013.  

 
 Le fonctionnement du captage est décrit par la Figure 51 qui présente les débits moyens 
journaliers classés. Pendant 22 % du temps le captage est fermé, la pollution terrigène rendant 
l’eau impropre à la consommation. 52 % du temps le débit du captage est supérieur à 500 l/s 
pour atteindre un maximum de 678 l/s, ces valeurs sont supérieures aux informations orales 
récoltées auprès des agents techniques. 
 
 La Figure 52 dessine la chronique des débits moyens journaliers de la rivière 
synchronisée avec les débits moyens journaliers captés par la prise d’eau AEP.  
Cette représentation concomitante permet de comprendre l’impact du captage sur 
l’écoulement de la rivière. Il est important de rappeler que les débits de la rivière sont mesurés 
juste à l’amont de la prise d’eau. 
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Figure 51 : Débits classés du captage AEP de juin 2012 à juillet 2013. 
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Figure 52 : Evolution comparée du débit de la rivière et du débit produit par le captage AEP. 
juin 2012 - juillet 2013. 

 
 
 Le captage AEP est bien en fonctionnement de manière discontinue. Il est fermé lors 
des épisodes de crues, la rivière charriant d’importants volumes sédiments issus de l’érosion 
provoquée par le ruissellement. Par contre, lorsque le niveau de la rivière revient à un 
écoulement plus stable (débit de base), ou en périodes d’étiage, le fonctionnement du captage 
est optimal. Entre décembre 2012 et début juillet 2013, le captage semble même absorber la 
totalité de l’eau de la rivière. Afin de mieux évaluer l’impact de la prise d’eau sur le débit de 
la rivière, la Figure 53 présente les débits de la rivière et les débits du captage en fonction des 
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pourcentages d’eau interceptée par le captage, lorsque la prise d’eau est ouverte. Ces 
proportions sont classées de l’impact minimum vers l’impact maximum.  
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Figure 53 : Débits de la rivière et débits de la prise d’eau en fonction des pourcentages d’eau captée 

par rapport aux volumes disponibles. 
 
 
 Il apparaît tout d’abord que plus le débit de la rivière diminue et plus la capacité de 
production du captage augmente pour atteindre un fonctionnement maximum lorsque le cours 
d’eau est à son étiage. Pendant 50 % du temps d’ouverture, le captage laisse moins de  
600 l/s pour la rivière. Pourtant cette valeur, égale au débit de base, devrait correspondre à 
l’écoulement minimum de la rivière en aval du captage. Un jour sur quatre (25 % du temps) le 
débit de la rivière en amont du captage est inférieur à 800 l/s, la prise d’eau absorbe alors la 
presque totalité du débit disponible.  
 
 Avant les années ‘90, la rivière de la Punaru’u était observée avec une acuité plus fine. 
En effet, pas moins de cinq stations hydrométriques installées et suivies par l’ORSTOM sont 
recensées sur le cours d’eau principal. Au moins deux points de mesure sont situés en aval du 
captage qui fut mis en service en 1983. La station positionnée à la côte 50 fut fonctionnelle de 
1974 à 1982. A l’entrée de la ZI, sous le viaduc (côte 10), une station RT1 permettait de 
mesurer l’écoulement de la rivière à l’exutoire de la basse vallée juste à l’amont du delta. 
Cette station fut installée en 1983 et les dernières données trouvées datent de 1991.  
Les données issues de ces stations sont tirées des annales hydrologiques éditées par 
l’ORSTOM (Lafforgue, 1987 ; ORSTOM, 1992). Ces deux stations sont distantes de 2 km 
exactement. Les chroniques de débit issues de ces stations sont les seules informations 
objectives sur l’écoulement de la rivière en aval du captage avant son exploitation. Jusqu’en 
1982, le débit instantané enregistré à la côte 50 ne fut jamais inférieur à 177 l/s et la moyenne 
du débit minimum instantané annuel entre 1972 et mars 1983 est de 382 l/s. En 1985, le débit 
minimum enregistré par la station RT1 est de 71 l/s. Puis à partir de cette période, la rivière 
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est totalement asséchée au niveau de cette station pendant des semaines entières (surtout pendant 
la saison sèche). Il apparaît alors nettement que l’exploitation du captage de la Punaru’u est en 
grande partie responsable de l’assèchement périodique de la rivière dans la basse vallée.  
 
 La prise d’eau est une grille dont l’inclinaison est fixe. Lorsque la rivière est en période 
d’étiage son écoulement est lent, l’eau est prélevée plus facilement. La structure technique de 
la prise d’eau explique certainement la croissance de la courbe de prélèvement (Figure 53).  
La nécessité légale d’assurer un débit réservé (Code de l’Environnement, 2010) dans un cours 
d’eau pour tout ouvrage interceptant l’écoulement n’est ainsi pas respectée. Le captage de la 
Punaru'u semble mal dimensionné au regard des débits de base et d’étiage de la rivière.  
En dehors de l’impact sur la flore et la faune, la problématique de la recharge des nappes 
superficielles se fait jour.  
 
 5.2.3. Effet toboggan 
 
 L’exploitation des agrégats, la création puis l’extension de la zone industrielle (cf. Section 
4.2.2) ont nécessité d’importants aménagements dans la basse et la moyenne vallée. En dehors 
des travaux de déblais et de remblais permettant de niveler le sol pour accueillir les différentes 
industries, l’une des évolutions les plus notables fut la modification du lit de la rivière. 
Serpentant autrefois sur toute la largeur du fond de vallée, le cours de la rivière est 
aujourd’hui guidé à travers un chenal longeant les contreforts Sud de la vallée.  
 
 Les études réalisées préalablement à ce projet (Masson, 1985, 1986 et 1988) 
conditionnaient la modification du lit de la rivière d’un ensemble de contraintes importantes. 
Le profil de pente du canal devait permettre un écoulement continu tout en évitant le risque de 
dépôts de sédiments transportés par la rivière pouvant générer des barrages artificiels et 
induire des inondations. L’abaissement du nouveau lit de la rivière devait également être 
contrôlé pour éviter tout risque de pollution des nappes superficielles. Des préconisations 
d’enrochement des berges ont également été précisées toujours afin de réduire au maximum 
les risques d’inondation en aval.  
 
 Vingt ans plus tard, il apparaît que les besoins économiques et industriels n’ont pas 
toujours été en adéquation avec une gestion pérenne de la rivière. Les curages successifs 
destinés à l’évacuation des dépôts alluvionnaires se sont parfois transformés en prélèvements 
pour la production d’agrégats, les volumes extraits dépassant les autorisations officielles.  
En outre, l’enrochement des berges semble avoir notablement évolué et présente en certains 
lieux des risques d’effondrement. Finalement, le lit de la rivière s’est tassé et apparaît 
aujourd’hui plus comme un canal que comme un chenal.  
 
 Les photos, présentées sur les Figures 54 et 55, illustrent bien l’impact d’une 
intervention mal contrôlée dans le lit de la rivière. Elles ont été réalisées en décembre 2013 à 
600 m en amont de la ZI, à la suite d’un curage de la rivière. Les travaux ont été réalisés à la 
fin d'une période très peu humide. Le lit de la rivière est sec.  



149 
Université de la Polynésie française 

Matthieu Aureau  
 

 A la fin de l'intervention, réalisée par une société privée, le canal est semblable à une 
voie d'accès pour les véhicules. Le lit de la rivière n'est constitué que de graviers et de terre 
compactée. Le chenal prend alors l’allure d’un toboggan qu'emprunterait une crue torrentielle 
dont la puissance ne pourrait qu'être accentuée en l'absence de frein alluvionnaire. 
L'inclinaison de la pente ne parait pas non plus avoir constitué une contrainte limitante dans 
les travaux. Sur la Figure 55, les berges de la rivière se distinguent bien. Les enrochements de 
soutien sont absents, la terre a simplement été tassée. Un affaissement parait inévitable avec 
un sérieux risque d'effondrement de la piste de desserte. Ces actions de curages, assez 
éloignées des préconisations d'aménagements contenues dans les rapports de 1985, 1986 et 
1988 (Masson, 1985, 1986 et 1988), ne furent pas une exception dans le lit de la rivière au 
cours des dernières décennies transformant le chenal imaginé en un canal d'évacuation.  
 

 
 

Figure 54 : Lit de la rivière Punarru, vue d'aval. 
(pers. comm. C.Advocat, déc. 2013) 

 
 

Figure 55 : Vue d'amont ; le lit de la rivière est à 
gauche et la piste de desserte à droite. 

(pers. comm. C.Advocat, déc. 2013) 
 
 
 En hydrologie de surface, l’une des approches pour évaluer le débit d’un cours d’eau est 
de considérer les forces de frottement qui ralentissent l’écoulement. L’une des formules les 
plus utilisées est l’équation de Manning (1891). Elle s’appuie sur la notion de rugosité qui 
intègre cette résistance aux flux. Elle s’exprime par : 
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où Rh est le rayon hydraulique [L] ; Sh est la pente hydraulique ou pente du cours d’eau [LL -1] ; 
et nm est le coefficient de rugosité de Manning [TL-1/3]. 
 
 Cette équation, dérivée de l’hydraulique, signifie l’influence de la rugosité sur la 
dynamique de l’écoulement ; plus nm est grand et plus l’écoulement est freiné. Différents 
abaques sont proposés dans la littérature pour estimer nm (e.g., Chow, 1959). Il apparait 
qu’entre un cours d’eau à l’état naturel dont le tracé est dessiné de méandres, avec un lit 
remplit de pierres et d’herbe, et un canal en terre rectiligne, non enherbé, le coefficient de 
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rugosité nm varie d’un facteur 8. En simplifiant l’interprétation, cela signifie que dans un cours 
d’eau canalisé, les forces de frottement sont 8 fois moins importantes que dans un lit naturel.   
 
 Finalement, la forte anthropisation du lit de la rivière de la Punaru’u et de ses berges a 
engendré la mise en place d'un canal favorisant l'écoulement très rapide des eaux vers 
l'exutoire, donc vers le lagon, éliminant de fait les apports hydrologiques, hydrogéologiques et 
écologiques d'un cours d'eau dans une basse vallée. Il serait alors intéressant d’évaluer 
l’impact de la pollution terrigène sur le développement des fonds sous-marin.  
 
 Le canal réagit aujourd'hui comme une sorte de toboggan d'évacuation créant une 
dynamique de surface qui a été nommée l’« Effet Toboggan » (Figure 56). 
 

 
 

Figure 56 : Illustration de la géométrie du lit modifié de la rivière engendrant l' « Effet Toboggan ». 
 
 
 5.2.3. Effet cimentation 
 
 En aval de la retenue d’eau du captage, lorsque le cours d’eau se tarit, la partie 
superficielle du lit est recouverte d'une pellicule solidifiée de sédiment limoneux (Figures 57 
et 58). Cette pellicule a l’aspect d’un ciment naturel qui imperméabilise le lit. Ce phénomène 
qui n’a pas été constaté dans un autre cours d'eau de Tahiti semble avoir pour origine une fine 
poussière issue du traitement des agrégats et des différentes activités de la ZI Cette poussière 
est présente partout et s’observe sur la végétation environnante.  
 
 Trois essais par infiltromètre à double anneau (cf. Section 2.6.4), en différents points du 
le lit de la rivière, ont permis d’obtenir une évaluation de la conductivité hydraulique à 
saturation naturelle, Ks. La conductivité mesurée à 2.2 x 10-7 ± 2.7 x 10-8 indique un sol d’une 
perméabilité très faible de type limon (Soil Survey Laboratory Staff, 2009). Ce résultat 
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confirme l’hypothèse d’une alimentation presque inexistante de la nappe alluviale supérieure 
par la rivière, dans la basse et la moyenne vallée. L’effet de cimentation est une conséquence 
directe des activités humaines dans la vallée de la Punaru’u. 
 

 
 

Figure 57 : Aspect général de la cimentation du lit 
de la rivière. 

 
 

Figure 58 : Détail de la cimentation du lit de la 
rivière. 

 
 
 5.2.4. Interprétation de l'hydrologie de surface et impacts sur l'infiltration 
 
 Dans son état naturel, un cours d'eau soumis à un régime de type torrentiel est alimenté 
par l'ensemble des écoulements de surface du bassin versant. Il participe au phénomène 
d'érosion, charriant depuis le fond de la vallée nombre de roches qui sous l'action de l'eau et 
du frottement se fendent, s'altèrent, se polissent façonnant cet ensemble de galets, de débris 
rocheux et de sédiments nommés alluvions. Ces alluvions se déposent et s'amoncellent tout au 
long du parcours de la rivière torrentielle la contraignant à serpenter à travers ces méandres. Au 
cours de son histoire, le lit de la rivière est mobile dans l'espace. Les dépôts alluvionnaires 
ralentissent l'écoulement en favorisant une forte rugosité qui participe au phénomène 
d'infiltration et aux échanges entre le ruissellement de surface et les aquifères (cf. Section 3.4.3). 
Avant 1960, la rivière de la Punaru’u est caractéristique de ces cours d’eau au régime 
torrentiel, de la haute vallée à son exutoire. 
 
 Depuis presque 50 ans, la basse et la moyenne vallée de la Punaru'u sont soumises aux 
forts impacts des activités humaines qui ont eu pour conséquence de bouleverser les équilibres 
hydrologiques. Actuellement, lors d'une période d'étiage, l'eau de la rivière est presque 
entièrement captée en amont de la moyenne vallée. Son lit s'assèche rapidement en aval 
interdisant toute infiltration. Lors des périodes plus humides, le cours d'eau emprunte un lit 
canalisé dont la surface nivelée est recouverte d'une couche de cimentation imperméable.  
Le parcours du chenal est rectiligne et génère un effet toboggan qui accélère l'évacuation de 
l'eau vers l'exutoire, c'est-à-dire vers l'océan. Les échanges hydriques entre la rivière et les 
nappes alluvionnaires sont fortement réduits.  
 
 En dehors des effets écologiques indiscutables, les conséquences de l'anthropisation 
excessif de la rivière occasionnent des risques pour la pérennité des activités dans la zone 
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industrielle. Par l'accélération de l'écoulement et l'entretien inadéquat du chenal, les risques 
d'inondations et de déstabilisation des berges sont accentués. L'amoncellement des débris 
charriés en période de crue peut également créer des barrages temporaires engendrant un 
débordement des eaux. D'un point de vue hydrogéologique, l'aquifère alluvionnaire superficiel 
n'est plus rechargé en période d'étiage. Même en période humide son alimentation semble 
fortement diminuée.   
 

5.3. Evapotranspiration  
 
 Le choix du modèle d’ETP est guidé par les qualités intrinsèques du modèle, qualités 
autant théoriques qu’appliquées, mais aussi par le type de données que le modèle impose en 
paramètres (cf. Section 3.2.2). La disponibilité des données est un élément contraignant 
influençant ce choix.  
 
 La spatialisation de l’évapotranspiration dépend de deux paramètres principaux : le type 
de végétation et la température. Dans la vallée de la Punaru’u, la variabilité botanique est 
indiscutable (Meyer, 2009), cependant la structure du couvert végétal et l’organisation 
spatiale des peuplements sont considérées comme stables sur les échelles de temps (quelques 
années) utilisées dans ces travaux. En revanche, la température évolue dans le temps et 
l’espace. La variation temporelle est inhérente aux températures moyennes mensuelles dans la 
vallée de la Punaru’u (côte 10) éditées par Météo France (cf. Section 4.6.2). L’évolution 
spatiale de la température est liée à l’altitude. En s’appuyant sur les conclusions de Dupon et 
al. (1993), un gradient de diminution de la température de 0.6 °C tous les 100 mètres 
d’altitude est appliqué.  
 
 Parmi les méthodes s’appuyant sur la température, l’équation de Blaney et Criddle 
(1950) a été choisie pour calculer l’ETP puisqu’elle utilise en entrée des données journalières 
(cf. Section 3.2.2). Ce pas de temps correspond aux préconisations de la plupart des modèles 
hydrologiques. La dynamique de l’évapotranspiration journalière calculée par l’équation de 
Blaney et Criddle (1950) est correcte, mais les volumes ont été redressés par la formule de 
Turc (1955) qui assure une estimation du volume annuel évapotranspiré plus robuste.  
La Figure 59 représente l’ETR journalier dans la vallée de la Punaru’u à l’altitude de 10 m 
pour l’année 2012. L’ETR est obtenue à partir de l’ETP de l’équation de Blaney et Criddle 
(1950) (cf. Section 3.2.2).  
 
 Rapportée à la surface de la haute vallée de la Punaru’u et une fois le gradient d’altitude 
appliquée, le volume total d’eau évapotranspiré en 2012 s’élève à 50 697 484 m3 ou  
1.16 m3/m2. Cette dernière valeur est tout à fait cohérente avec des travaux menés par le 
Bureau de Recherches Géologiques et Minières (BRGM) qui évaluent au Nord de Tahiti une 
ETR annuelle à 1.158 m3/m2 (Lemoine, 1972). 
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Figure 59 : EvapoTranspiration Réelle à 10 m d’altitude dans la vallée de la Punaru’u au cours de 
l’année 2012. Méthode de Blaney et Criddle (1950). 

 
 

5.4. Bilan hydrologique de la haute vallée 
 
 5.4.1. Objectifs et méthodologie  
 
 L’un des objectifs premiers de la recherche présentée dans ce mémoire est d’élaborer 
une méthodologie fiable et robuste afin de modéliser fidèlement les écoulements souterrains 
dans la ZI de la Punaru’u, c'est-à-dire dans la basse et le début de la moyenne vallée. A part 
l’étude des concepts théoriques sous-jacents et la description du milieu, l’une des 
informations indispensables au bon paramétrage d’un modèle hydrogéologique,  
plus largement pour tout modèle hydrologique, relève des conditions aux limites appliquées 
sur le système. Ces conditions aux limites correspondent aux flux d’eau entrants et sortants de 
la zone d’étude, dans leurs descriptions spatiale et temporelle (e.g., pluie, évapotranspiration, 
ruissellement de surface, transfert d’eau dans le sol). Les flux atmosphériques et les flux de 
surface peuvent se mesurer directement, par contre les flux souterrains sont plus difficiles à 
apprécier et à quantifier. Et pourtant, une connaissance précise des volumes d’eau souterrains 
alimentant le modèle est indispensable pour simuler de façon réaliste la dynamique des 
écoulements.  
 
 Or, dans une basse vallée ces conditions limites souterraines sont le résultat des 
échanges hydrologiques et de l’infiltration de l’eau en amont, dans la haute vallée. Les flux 
sortant du sous-sol de la haute vallée sont les données d’entrées, les conditions aux limites,  
du système hydrogéologique de la moyenne et de la basse vallée. Ce sont les conditions 
limites du modèle d’écoulement souterrain cherchant à approcher la réalité de la dynamique 
hydrogéologique sous la ZI de la Punaru’u. 
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 Pour que ces données d’entrées soient le plus réalistes possible, la solution adoptée fut 
l’analyse dynamique du bilan hydrologique de la haute vallée par l’intermédiaire d’une autre 
modélisation. Le bilan hydrique appuyé par la loi de conservation (cf. Section 1.1) est 
l’axiome général équilibrant les flux d’eau entrant dans un bassin versant et les flux qui en 
sortent. Les écoulements atmosphériques et de surface sont accessibles à la mesure et ont fait 
l’objet d’un traitement et d’une mise en échelle spatio-temporelle (cf. Sections 5.1, 5.2 et 5.3). 
L’infiltration dans le sol qui est une donnée plus complexe à acquérir, elle peut par contre se 
déduire  de la loi de conservation hydrologique.  
 
 La vallée de la Punaru’u, à l’instar de la très large majorité des vallées tahitienne, 
présente un profil très escarpé, une topographie très accentuée (cf. Sections 4.3.2 et 4.3.3). Le 
type de modèle a privilégier doit exploiter l’information topographique.  
Le modèle le plus robuste et le plus utilisé dans ce genre de contexte est TopModel  
(a TOPography based hydrological MODEL) incluant à la fois les écoulements de surface et 
les concepts d’infiltration (e.g, Beven et Kirkby, 1979 ; Franchini et al., 1996). Cette 
hypothèse fut envisagée il y a 3 ans dans le cadre d’un sujet de recherche à part entière. 
Malheureusement, toutes les conditions ne purent être réunies pour réaliser ce travail dans les 
conditions initialement prévues. Pour résoudre cette difficulté, la société Vai-Natura, 
partenaire et initiateur du projet POWER, a engagé quelques ressources permettant de 
développer en quelques mois une modélisation un peu plus schématisée, mais toujours 
pertinente du bilan hydrologique de la haute vallée de la Punaru’u (Vai-Natura, 2013a). 
 

La société Vai-Natura s’est appuyée sur le modèle Hydrologic Engineering Center - 
Hydrologic Modeling System (HEC-HMS), développé par l’US Army Corps Engineers (2010). 
Ce modèle est un bon compromis entre les approches déterministes et conceptuelles. HEC-
HMS est une plate-forme de modélisation semi-spatialisée permettant de tirer profit des 
observations géographiques, géomorphologiques, pédologiques et hydrologiques obtenues sur 
le terrain. Le débit journalier observé à l’exutoire de la haute vallée constitue la fonction 
objective utilisée pour caler les paramètres de fonctionnement. Le modèle permet la 
combinaison d’une multitude de sous-modèles prenant en compte plusieurs fonctions de 
transfert telles que l’évapotranspiration, l’infiltration et la redistribution d’eau dans le sol,  
la percolation profonde, l’écoulement latéral dans le sol, le ruissellement de surface et 
l’écoulement dans la rivière. Toutes les fonctions de transfert sont spatialisées avec leurs 
paramètres propres. HEC-HMS permet travailler avec une échelle de temps quotidienne.  
 
 5.4.1. Approche méthodologique 
 
 A partir des flux hydrologiques mesurés, ou estimés, le modèle HEC-HMS va simuler 
une chronique de débit à l’exutoire de la haute vallée de la Punaru’u, zone qui correspond à la 
station de mesure hydrométrique positionnée à l’amont du captage AEP. La série de débits 
simulés est alors comparée aux débits mesurés pendant la même période. Cette comparaison 
permet de caler les paramètres d’entrées afin d’améliorer la prédiction. Lorsque la 
concordance, en terme de volume et de dynamique, des chroniques de débits simulés et  
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mesurés est approuvée, la modélisation est relancée sur un second jeu de données 
correspondant à une période différente. La justesse de la prédiction dans cette dernière phase 
entérine la validation de la modélisation.  
 
 Le paramétrage d’un modèle hydrologique s’établit sur trois niveaux :  

a) La description du milieu regroupe, pour la surface, les informations géographiques, 
topographiques, géomorphologiques (e.g., géométrie d’un cours d’eau) et, en 
profondeur, l’ensemble des paramètres caractérisant le sol dans ses aspects 
hydrodynamiques (e.g., porosité, conductivité hydraulique, transmissivité, 
proportion de cailloux) ; 

b) Les conditions aux limites concernent l’ensemble des flux entrant ou sortant, du 
système hydrologique, intégrés dans leurs dimensions spatiales et temporelles  (e.g., 
pluviométrie, évapotranspiration, ruissellement de surface). Elles regroupent 
également les frontières du système ; 

c) Les conditions initiales correspondent aux valeurs définissant l’état initial du 
système modélisé (e.g., teneur en eau initiale du sol, état à la surface du sol, charges 
hydrauliques dans le sol). Elles ont une influence importante sur les résultats à la fin 
de la modélisation surtout lorsque la période de simulation est courte. 

 
 L’ajustement d’un modèle hydrologique spatialisé (ou semi-spatialisé) suit un protocole 
en trois phases : l’initialisation, la calibration et enfin la validation. 
 
 Phase d’initialisation 
 

 Les conditions initiales sont très difficiles à apprécier à l’échelle d’un bassin versant. 
L’une des techniques consiste tout d’abord à les définir arbitrairement tout en appréciant leur 
cohérence. Le modèle est exécuté sur un premier jeu de données correspondant à quelques 
mois de mesure. Encadrées par les conditions aux limites, les conditions initiales s’ajusteront 
au fur et à mesure pour approcher finalement une situation réaliste. Concrètement, le modèle 
est relancé plusieurs fois sur ce premier jeu de données pour optimiser les conditions initiales. 
Cette technique est appelée le forçage des conditions initiales.  
 
 Phase de calibration 
 
 Les conditions limites sont basées sur des mesures de terrain, elles ne sont pas sujettes à 
l’extrapolation. Elles correspondent aux flux pluviométriques, hydrométriques et d’évaporation 
(cf. Section 5.1, 5.2 et 5.3). Par contre, les écoulements souterrains ne sont pas issus de mesures 
directes, mais conditionnés par les propriétés hydrodynamiques des sols. Le paramétrage de ces 
propriétés telles que la conductivité hydraulique à saturation Ks ou la porosité ε, est le résultat 
d’une synthèse d’observations et de mesures ponctuelles sur le terrain, de données 
bibliographiques et de l’expérience de plusieurs études hydrogéologiques sur l’île de Tahiti. 
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 La phase de calibration, à partir d’un second jeu de données, permet de caler les 
paramètres du sol en évaluant la qualité de la réponse du modèle par rapport aux débits 
mesurés à la sortie du bassin versant. Tant que la prédiction des débits n’est pas satisfaisante, 
les propriétés hydrodynamiques du sol sont réajustées et le modèle relancé. Cette phase est 
réitérée jusqu’à ce que le modèle simule correctement en volume et en dynamique la réponse 
hydrologique du bassin versant. L’objectif de cette étape est de caler les propriétés 
hydrodynamiques du sol pour que la réponse hydrométrique du modèle soit la plus proche de 
la réalité possible.  
  
 Phase de validation 
 
 La phase de validation consiste à vérifier la qualité de prédiction du modèle en le 
lançant sur un troisième jeu de données indépendant.  
 
 Les écoulements souterrains définis par la modélisation HEC-HMS sur le bassin versant 
de la haute vallée de la Punaru’u deviendront les conditions limites du modèle 
hydrogéologique pour la ZI de la Punaru’u. 
 
 5.4.2. Spatialisation 
 
 HEC-HMS est un modèle semi-spatialisé. Le bassin versant est interprété comme un 
système de plusieurs sous-bassins versants. Ce découpage permet de quantifier l’apport 
hydrologique potentiel de chaque affluent au débit du cours d’eau principal. Les informations 
géographiques et topographiques sont extraites à partir d’un Système d’Information 
Géographique (SIG). Chaque sous-bassin versant est schématisé par un nœud. Les nœuds sont 
reliés par des segments, l’ensemble formant le réseau hydrologique de la vallée étudiée 
(Figure 60). Un nœud est nourri des informations spatiales, hydrologiques et 
hydrogéologiques du sous-bassin versant qu’il représente. Pour chacun des écoulements, 
HEC-HMS propose différents modèles théoriques que l’expérimentateur choisit en fonction 
du type d’approche qui lui semble le plus adapté aux données disponibles.  
 
 Dans un souci de concordance, la modélisation est exécutée sur un pas de temps de  
24 heures qui correspond à la discrétisation temporelle utilisée dans le modèle des 
écoulements souterrains sous la ZI de la Punaru’u. Cette échelle de temps permet d’éviter 
l’écueil de phénomènes météorologiques très ponctuels et très localisés, tout en suivant 
précisément la dynamique des écoulements.  
 
 Pour une approche plus complète de la démarche méthodologique développée, il est 
possible de consulter le mémoire « Modélisation du bilan hydrologique de la haute vallée de 
la Punaru’u (Punaauia / Tahiti) accessible au laboratoire de Géoscience du Pacifique Sud à 
l’Université de Polynésie française (Vai-Natura, 2014).   
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Figure 60 : Réseau hydrologique de la haute vallée de la Punaru’u  

schématisé à partir du logiciel HEC-HMS. 
 
 
 5.4.3. Estimations quantitatives 
 
 La modélisation ne cherche pas à reproduire exactement la réalité mais à en donner une 
« représentation raisonnable » (Hingray et al., 2009).  
 
 Une fois le modèle calibré, puis validé par des ajustements successifs sur différents jeux 
de données (différentes périodes), la qualité de la réponse du modèle s’apprécie en comparant 
la chronique des débits simulés et la chronique des débits mesurés durant l’année 2012 
(Figure 61). La dynamique des débits est correctement restituée par la modélisation. Si chaque 
montée de crues est correctement déclenchée, pour certains évènements les volumes sont 
surestimés. En revanche, les périodes de faibles débits sont très bien reproduites. Néanmoins, 
le modèle fait des erreurs ponctuelles de 34 %. 
 
 En considérant le modèle hydrologique de la haute vallée de la Punaru’u comme réaliste, 
il peut être exploité pour générer les données de flux des autres réservoirs. En terme de 
cumuls annuels, le modèle restitue des volumes suivants pour l’année 2012 : 
 

 Pluie Débit ETR Percolation 

Volume d’eau 
[m3] 131 658 863 71 318 794 50 697 484 9 642 585 

Pourcentage - 54 % 39 % 7 % 
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Figure 61 : Comparaison entre la réponse hydrologique simulée par la modélisation HEC-HMS et les 

des débits mesurés. 
 
 
 Les volumes d’eau en jeu dans la vallée de la Punaru’u sont très importants. En partant 
de l’hypothèse admise que l’apport hydrique est essentiellement atmosphérique, les flux en 
sorties du bilan se répartissent à 54 % dans la rivière, 39 % s’évapore et surtout 7 % de 
percolation, c'est-à-dire d’infiltration dans le sol.  
 
 

 VI. Hydrogéologie préliminaire de la ZI de la Punaru’u 
 

6.1. Données piézométriques, Débit des forages 
 
 6.1.1. Contexte 
 
 Pour comprendre la dynamique de l'écoulement souterrain en zone saturée, il est 
nécessaire de pouvoir observer les nappes ou tout au moins d’en mesurer les caractéristiques 
hydrauliques. L'écoulement de l'eau dans le sous-sol est par définition difficile à évaluer,  
à explorer. Le sol n'est pas un milieu aisément mesurable. Seules des données indirectes et 
l'interprétation des informations recueillies peuvent permettre de construire un schéma 
hydrogéologique pertinent. La caractérisation de l'étude sur un plan spatio-temporel et les 
données disponibles sont les appuis qui permettent de structurer la stratégie scientifique à 
mettre en place (cf. Section 2.7.3). L'île de Tahiti en général et la vallée de la Punaru'u en 
particulier ne disposent pas de réseau de mesures hydrogéologiques institutionnel. Le suivi 
des aquifères nécessite le forage de puits de reconnaissance dont les coûts très importants 
limitent fortement les ambitions exploratoires. Seuls quelques industriels ont instrumenté 
leurs forages de sondes piézométriques pour suivre l'évolution du niveau des nappes.  
Mais jusqu'à présent, ces données avaient peu ou pas été exploitées. En outre, la bibliographie 
disponible sur les aquifères polynésiens ne retrace que des campagnes de terrain ponctuelles, 
souvent datées de plusieurs années (e.g., Petit, 1969).  
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 6.1.2. Inventaire des forages et données disponibles 
 
 La ZI de la vallée de la Punaru'u a l'avantage d'abriter une densité de forages importante 
pour la Polynésie. Dans le cadre du projet POWER, deux types d'informations issues de ces 
forages ont été essentiels pour guider les analyses hydrogéologiques. Le GEGDP qui est en 
charge, pour l'administration territoriale, des autorisations d'exploitation de la ressource 
souterraine et des permis de forer, dispose de la plupart des coupes des forages existantes. 
Même si les forages furent la plupart du temps destructif les rapports disponibles permettent 
de décrire grossièrement les couches de sols rencontrés et les profondeurs auxquelles les 
nappes d'eau furent atteintes (cf. Section 4.4.2).    
 
 En outre, quatre forages de profondeurs différentes sont équipés de sondes 
piézométriques. L'analyse de ces données a permis quelques avancées notables sur la 
description de la dynamique de l'écoulement souterrain sous la ZI de la Punaru'u. Les débits 
de production des forages de la Punaru'u ne sont pas tous connus avec précision. Le long 
travail de référencement et de récupération des données a finalement permis d’estimer 
quantitativement la pression des activités industrielles sur la ressource souterraine disponible.  
 
 Dans le cadre d’une modélisation numérique des aquifères, les données piézométriques 
servent également de références pour caler les paramètres hydrodynamiques (cf. Section 2.7.5).   
 
 Le Tableau 8 dresse l'inventaire des forages référencés dans la vallée de la Punaru’u et 
des données qui y sont rattachées.  

 

Propriétaire Forage Cote Profondeur 
Coupe 
forage 

Piézomètre Débit 

Brasserie de Tahiti BdT_F3 36 m 161 m oui - 
Mensuel 

2007 - 2013 

Brasserie de Tahiti BdT_F2 34 m 126 m oui 2009 - 2011 
Mensuel 

2007 - 2013 

Brasserie de Tahiti BdT_F1 34 m 77 m oui 2009 - 2011 
Mensuel 

2007 - 2013 

Electricité de Tahiti EDT_Aval 34 m 35 m oui 
2007 - 2008 

oct. 2011 - jan. 2012 

Mensuel 
nov. 2011 
sept. 2013 

Electricité de Tahiti EDT_Amont 34 m 35 m oui 
2007 - 2008 

oct. 2011 - jan. 2012 

Mensuel 
nov. 2011 
sept. 2013 

SOTAP SOTAP 36 m  oui - - 

Tahiti Agrégats TA 47 m 80 m oui - 
Estimation 
annuelle 

Bernard Travaux 
Polynésie 

BTP   non - - 

 
Tableau 8 : Référencement des données issues des forages de la Punaru'u. 
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 Les relevés piézométriques sont relativement parcellaires. La fréquence et la période des 
mesures sont variables en fonction des forages. Un important travail d’arrangement et de 
normalisation a donc été nécessaire pour inventorier les phases de concordance entre les 
différentes données.   
 
 Les mesures utilisées sont issues des trois forages de la Brasserie de Tahiti (BdT) et 
deux forages d'Electricité de Tahiti (EDT) (Figure 62). Bien que situées dans un espace 
géographique réduit, elles permettent de décrire les aquifères dans leur dimension verticale. 
La description verticale des nappes s'appuie sur diverses observations de terrain et sur 
l'interprétation pédologique des différentes couches du sol (cf. Section 4.4.2).  
 

 
 

Figure 62 : Réprésentation de la zone industrielle de la Punaru’u en 3D. 
Les forages officiels sont représentés par les points rouges. 

 
 
 6.1.3. Analyse des données piézométriques 
 
 La Figure 63 dessine les relevés piézométriques des deux forages d'EDT, sur les années 
2007 et 2008. Ces deux forages atteignent une profondeur identique de 34 mètres, ils puisent 
certainement dans le même aquifère alluviale. La chronique des débits moyens journaliers de 
la rivière, sur la même période, est également projetée sur le graphique.  
 
 Les hauteurs piézométriques des deux forages suivent une cinétique identique, signe de 
leur appartenance au même aquifère. Cette interprétation est confirmée par le calcul du 
coefficient de corrélation entre les deux séries de mesures (Figure 64). La qualité de la liaison 
est pratiquement parfaite (R2=0.99). Le niveau piézométrique de cette nappe varie de façon 
importante en fonction des périodes de l'année, allant de 18 m de profondeur entre juin à 
octobre (saison sèche) à moins 5 m autour du mois de janvier, qui connu une pluviométrie 
importante (saison humide). Cette nappe alluviale est donc très sensible aux aléas climatiques. 
Cette constatation est d'autant plus nette en observant la concomitance entre les variations de 
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la nappe et l'évolution des débits de la rivière. La similitude entre les débits du cours d'eau et 
de la nappe alluviale amène à penser la rivière comme le réservoir de recharge de l'aquifère.  
 

 
 

Figure 63 : Suivi des hauteurs d'eau dans forages d'EDT, 2007 à 2008. 
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Figure 64 : Corrélation entre les relevées piézométriques des deux forages d’EDT. 
 
 
 Fin janvier 2007, lorsque le débit de crue est très élevé (15 m3/s), le niveau de la nappe 
alluviale remonte à moins de 5 m de la surface. Cette zone est plutôt le siège d'une nappe  
 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 162 

 

superficielle périodique, alimentée par le ruissellement et la rivière lorsqu’elle est en eau. 
Cette nappe superficielle s’observe, lors d'importants épisodes pluvieux, dans plusieurs 
souilles. Ces souilles sont profondes d'une quinzaine de mètres, et furent ouvertes par les 
entreprises de production d'agrégat (Figure 65).  
 

 
 

Figure 65 : Souille d'extraction alluvionnaire située à la limite amont de la ZI 
Profondeur entre 15 et 20 mètres. 

 
 
 Aux alentours du 31 janvier 2007, le niveau de saturation important du sol semble alors 
décrire une connexion entre la nappe superficielle et la nappe alluviale intermédiaire.  
Cette interprétation cohérente induit la question d'une pollution potentielle de la nappe 
alluviale intermédiaire par l'infiltration de surface. 
 
 Le forage 1 de la Brasserie de Tahiti, BdT_F1, est plus profond que les forages d'EDT. 
Il traverse la couche argilo-sablo-limons à texture plastique à très faible conductivité et 
considérée comme imperméable (cf. Section 4.4.2). D’anciennes interprétations 
hydrogéologiques décrivent un aquifère, sous la couche imperméable, déconnecté de la nappe 
alluvionnaire intermédiaire (SDK, 2009). Les observations suivantes tendent à infirmer cette 
hypothèse.  
 
 La Figure 66 regroupe les relevés piézométriques des quatre forages équipés, EDT et 
BdT, sur une même période de temps. La discontinuité des données disponibles n'a permis de 
ne conserver qu'une seule période relativement courte, d'octobre à décembre 2011, pour 
étudier simultanément les quatre forages.   
 
 Une première analyse permet de se rendre compte de la cinétique comparable de trois 
forages (BdT_F1, EDT_Aval et EDT_Amont) parmi les quatre. Cette dynamique est 
différente de celle du quatrième forage. Pour les trois premiers forages, soit ils appartiennent à 
une seule nappe, soit il s'agit de plusieurs aquifères connectés. Les résultats précédents 
montrent que les deux forages d'EDT (courbes rouge et verte) sont dans la même nappe.  
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Le forage BdT_F1 (courbe bleu) présente un comportement très proche, toutefois 
l'interprétation pédologique le positionne dans une couche alluvionnaire plus profonde, 
séparée par la couche d'argile imperméable. Une très forte corrélation est pourtant mise en 
évidence entre les niveaux piézométriques du forage EDT_Aval et du forage Bdt_F1  
(Figure 67). D’un point de vue statistique, il apparaît difficile de différencier les deux nappes.  
 

 
 

Figure 66 : Suivi des niveaux piézométriques des forages  
BdT_F1, BdT_F2, EDT_Aval et EDT_Amont 

Octobre 2011 - Décembre 2011. 
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Figure 67 : Corrélation entre les relevées piézométriques des forages d’EDT_Aval et BdT_F1.  

 
 
 Localisé en aval des forages d'EDT, le forage Bdt_F1 devrait présenter un niveau 
piézométrique inférieur. A moins que la couche dans laquelle Bdt_F1 puise, soit captive ou 
tout du moins semi-captive (cf. Section 3.4.3). Or, la couche d'argile à 30 m de la surface se 
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trouve entre les deux couches alluvionnaires et constitue le « toit » de la nappe la plus 
profonde. Le niveau piézométrique du forage BdT_F1 est compris entre 10 et 15 mètres de 
profondeur, et se situe donc au-dessus de la limite supérieure de l’aquifère. Cette nappe 
alluvionnaire doit alors être qualifiée de semi-captive, l’eau continuant néanmoins à s’écouler. 
Cette nappe est considérée « en condition artésienne ». Finalement, le forage BdT_F1 puise 
dans une nappe inférieure semi-captive qui est dissociée, ou partiellement dissociée, de la 
nappe alluviale intermédiaire libre accueillant les forages d'EDT.  
 
 La concordance entre la cinétique des hauteurs piézométriques et celle du débit de la 
rivière en amont du captage permet d’affirmer l’influence de la rivière sur la recharge des 
nappes. Les deux nappes sont certainement séparées autour des captages de la zone 
industrielle, mais incontestablement connectées en amont.  
 
 Les Figures 68 et 69 présentent la réactivité des niveaux piézométriques à différents 
épisodes de crues, pour les forages EDT_Aval (nappe alluviale libre) et BDT_F1 (nappe 
alluviale semi-captive). Les deux aquifères présentent des temps de réponse équivalents,  
d’une dizaine de jours, entre le pic de crue et le niveau maximum de la remontée de nappe. 
Par contre, même si chaque augmentation significative des niveaux piézométriques 
correspond à une période de crue il n’a pas été possible de mettre en évidence une corrélation 
statistique entre les volumes d’eau en jeux. Effectivement, beaucoup de paramètres 
supplémentaires, comme la vitesse de la montée de crue ou le niveau préalable de la nappe, 
seraient à prendre en compte et imposeraient une série de données plus complète.  
 

 
 

Figure 68 : Crue du 17 janvier 2007 et réaction du niveau piézométrique dans le forage EDT_Aval. 
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Figure 69 : Crues du 5 mai 2011 et du 24 novembre 2011 avec la réaction du niveau piézométrique 
dans le forage Bdt_F1. 

 
 
 La zone d’implantation des forages et la station de mesure hydrométrique sont distantes 
de 4 720 mètres. Entre ces deux points, le cours d’eau est encaissé entre de hautes falaises 
basaltiques dont le socle se prolonge en profondeur. Il est raisonnable de considérer que les 
nappes alluviales sont situées sous le lit de la rivière et que l’écoulement souterrain en suit le 
tracé.  
  
 La distance parcourue et le temps de réponse des aquifères permettent d’évaluer la 
vitesse de l’écoulement, ou transmissivité (vitesse d’écoulement latérale), à travers les 
couches alluvionnaires dans la partie basse de la vallée de la Punaru’u, soit 5.46 x 10-3 m/s. 
L’ordre de grandeur de cette estimation est conforme aux mesures de transmissivité7 
rapportées par le bureau d’étude SPEED (1994). Cette célérité importante correspond à des 
écoulements dans des sols de graviers, de sables grossiers, ou de basaltes fracturés (e.g., 
Bodelle et Margat, 1980 ; Castany, 1982). Les couches alluvionnaires traversant la moyenne 
et la basse vallée de la Punaru’u sont très hétérogènes et émaillées de nombreux fragments de 
roches et de cailloux générant une macroporosité importante qui favorise les écoulements 
préférentiels (« bypass flow ») (cf. Section 3.4.3). Ce type d’écoulement se conforme plus à un 
écoulement dans une conduite planaire défini par l’équation de Navier-Stokes (Huitt, 1956) 
qu’au phénomène de transfert d’eau dans un milieu poreux décrit par la loi de Darcy.  
  
                                                 
7 Souvent utilisée pour décrire les aquifères confinés, la transmissivité décrit la quantité d’eau qui peut-être 
transmise horizontalement suivant l’épaisseur saturée (elle est égale à la conductivité hydraulique à saturation 
(Ks) multipliée par l’épaisseur de la zone saturée). 
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 Le niveau piézométrique mesuré dans le forage Bdt_F1, égal à 22 m au-dessus de la 
nappe semi-captive, est une donnée permettant de calculer l’étendue de la couche 
imperméable en amont. En posant l’hypothèse raisonnable que les premières couches 
pédologiques suivent la topographie de la surface, il est possible de considérer que la pente du 
terrain a une inclinaison identique à la pente de la couche imperméable qui forme le  « toit » 
de la nappe semi-captive. Le niveau piézométrique relevé dans le forage BdT_F1 est le 
témoignage de la pression exercée sur l’eau dans la nappe semi-captive. Ce niveau correspond, 
en amont, à la profondeur à laquelle l’eau n’est plus sous pression, c'est-à-dire à la limite de la 
couche imperméable. Théoriquement, le gradient hydraulique δ [-] permet de calculer, à partir 
du point de mesure, la longueur Li de la couche imperméable.  
 

 
Li

h∆
δ =  (5.4) 

 
 En considérant le gradient hydraulique équivalent à la pente topographique du terrain et 
en reportant le niveau piézométrique en surface, il est possible d’évaluer sur une coupe 
topographique la limite de la couche imperméable (Figure 70). 
 

 
 

Figure 70 : Estimation de la longueur de la couche imperméable. 
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 La longueur de la couche imperméable est estimée à Li=1.17 km, vers l’amont à partir 
du forage BDT_F1. La Figure 70 permet de visualiser sur une image satellite la limite de cette 
couche par rapport à la zone industrielle. Ce résultat apparaît tout à fait cohérent avec les 
observations géomorphologiques de la basse vallée de la Punaru’u. En effet, le phénomène 
qui a engendré la formation de la couche imperméable n’a pas pu se produire en amont de la 
basse vallée, où l’engorgement de la rivière est beaucoup plus important. La limite de la 
couche imperméable correspond à la zone de transition entre la basse vallée élargie et la 
moyenne vallée beaucoup plus encaissée. 
 
 Enfin, l'évolution du niveau piézométrique du forage Bdt_F2 est bien différenciée.  
La coupe de forage indique que l'eau est puisée dans les couches de basalte fracturées à la 
profondeur de 120 m sous le niveau de la mer. De nombreuses études montrent qu'il est bien 
difficile d'évaluer les fissures dans un socle rocheux et encore plus d'en connaître les 
connexions et trouver l'origine des zones d'infiltration (e.g., Ronteix, 1986 ; Fetter, 2001). 
 

6.2. Description des nappes 
 
 Les données piézométriques, les données géologiques tirées des coupes de forages et les 
observations sur le terrain dans la basse et la moyenne vallée de la Punaru'u permettent de 
présenter une description cohérente de la structure souterraine et de la dynamique 
hydrogéologique sous la ZI de la Punaru'u. 
 
 Le sous-sol de la basse vallée de la Punaru'u se caractérise par quatre systèmes aquifères 
principaux : 
 

- Sous la surface, de 0 à 15 m, le sol est un mélange de limon d'altérations brunes et 
de conglomérats massifs pouvant contenir des alluvions. Mais en certains lieux des 
remblais de toute sorte furent utilisés pour combler d'anciennes souilles d'extraction. 
L'eau s'y écoule par intermittence, essentiellement en période de forte pluie. L'eau 
s'infiltre à partir de la surface. Une recharge ponctuelle par la rivière est également 
envisageable (cf. Section 3.4.3). En période aride, l'aquifère est totalement sec. 
L'observation d'une souille d'extraction non comblée d'une vingtaine de mètres de 
profondeur (Figure 65), dans la zone industrielle, permet de s'en rendre compte.  
Cet aquifère temporaire est nommé Nappe Supérieure Libre Périodique (NSLP) ; 

- Posée sur une couche agrilo-sablo-limons de texture plastique et imperméable,  
une Nappe Alluviale Intermédiaire (NAI)  s'écoule, sans contrainte, dans une 
couche d'alluvions de granulométrie moyenne ; 

- Sous la couche imperméable se trouve une Nappe Inférieure Semi-Captive 
(NISC) qui s'écoule dans une structure alluvionnaire de granulométrie moyenne à 
grande avec une fracturation importante. Cette couche de sol présente des 
discontinuités. Son épaisseur semble varier de 10 à 25 mètres, faisant apparaître des 
blocs de basalte sain. En dessous se trouve la roche basaltique qui forme le socle 
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rocheux. La nappe qui s'écoule dans cet espace évolue entre le socle basaltique et la 
couche d'argile imperméable d'où son caractère semi-captif ; 

- Plus en profondeur, à 40 mètres en dessous du niveau de la mer, se trouve le socle 
basaltique. Les coupes de forages montrent une fracturation importante et 
hétérogène ; une conclusion déjà présentée dans un rapport de 2009 (SKM, 2009). 
L'eau se trouve à l'intérieur de ces fissures, failles qui forment les chemins 
préférentiels de l'écoulement. Cette nappe discontinue a été nommée Nappe 
Basaltique Fracturée (NBF).  

 

6.3. Recharge et interconnexion 
 
 La première nappe superficielle NSLP se trouve régulièrement asséchée. Par le passé, 
lorsque la rivière connaissait encore un cours naturel, les interactions entre l'aquifère et le 
cours d'eau étaient certainement continues. Ce phénomène est encore observé lors des 
épisodes de pluie important, lorsque la rivière n'est plus asséchée. Les impacts de l'installation 
du captage, en amont de la moyenne vallée, et de l'effet toboggan ont pour conséquence un 
tarissement important de la rivière lors des périodes à faible pluviométrie. Une dizaine de 
jours sans pluie suffisent à assécher le lit de la rivière. Lorsque l’eau ne s’écoule plus dans la 
rivière, la nappe NSLP ne peut se recharger. 
 
 Les relevés piézométriques des forages d'EDT et de la BdT mis en relation avec 
l'évolution des débits de la rivière, mesurés en amont du captage, décrivent une connexion 
certaine entre les nappes NAI et NISC, et la rivière (cf. Section 6.1.3). Les deux nappes sont 
bien séparées par une couche imperméable au niveau de la ZI, mais cette couche disparait 
avant l’engorgement du fond de vallée (à 1.7 km du début de la vallée). En amont de cette 
couche, les deux nappes sont certainement connectées et alimentées par la rivière. Il apparaît 
également, lors des périodes où le sol est fortement saturé, que la nappe NSLP est en 
connexion avec la nappe NAI.  
 
 Pour la nappe en profondeur NBF, la complexité des chemins préférentiels de 
l'écoulement et des interconnexions multiples à travers la structure basaltique impose 
aujourd'hui une description restreinte à des appréciations tirées de l'expérience du terrain et de 
la littérature. En se basant sur des travaux étudiant les isotopes de l'oxygène et la conductivité 
électrique de l'eau sur des vallées Nord de Tahiti (Hildelbrand, 2005), il est raisonnable de 
penser que les zones de contribution à la nappe basaltique de la Punaru'u se situent à des 
altitudes supérieures à 1000 mètres et à une distance d'une dizaine de kilomètres. Le temps 
d'infiltration est aussi évalué à quelques mois (Riou, 2006). En considérant les frontières du  
bassin versant équivalentes aux limites topographiques de la vallée, les zones de contribution 
se trouveraient dans le fond de la haute vallée au pied du Mont Orohena et sur les crêtes 
avoisinantes.  
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6.4. Production des forages 
 
 Parmi les huit forages officiels et référencés sur la ZI de la Punaruu (Tableau 8),  
seuls les forages d’EDT (EDT_Amont et EDT_Aval) et deux forages de la BdT (BDT_F1 et 
BDT_F2) produisent des volumes d’eau importants. Il est vrai que les données ne sont pas 
disponibles pour tous les autres forages, mais les activités des sociétés les exploitants 
renseignent sur une production moindre. Par exemple, le forage de TahitiAgrégat qui utilise 
l’eau pour nettoyer les agrégats produits en moyenne annuelle 12 000 m3. En comparaison, 
EDT produit à peu près 580 000 m3 d’eau par an et BdT, 550 000 m3. Finalement, la ZI 
industrielle exploite un peu plus d’1 million de m3 annuellement. 
  
 S’interroger sur l’impact de l’anthropisation pour l’hydrologie d’une vallée, c’est aussi 
regarder l’influence des forages sur les nappes d’eau et apprécier la propension de ces nappes 
souterraines à supporter une augmentation future de cette captation. 
  
 La Figures 71 représente l’évolution des niveaux piézométriques des 2 forages d’EDT 
par rapport à la production d’eau cumulée de ces 2 forages qui puisent dans le même aquifère. 
Aucune influence notable ne semble ressortir, la variation des volumes d’eau extraits 
n’entrainant pas une variation significative du niveau de la nappe. 
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Figure 71 : Influence de la production d'eau d’EDT sur le niveau de la nappe NAI. 
Niveaux piézométriques EDT_Amont (courbe rouge) et EDT_Aval (courbe bleu). 

 
 
 De la même manière, la Figure 72 met en relation les volumes d’eau produits par le 
forage BDT_F2, dans la Nappe Basaltique Fracturée (NBF), et l’évolution du niveau 
piézométrique. Encore une fois, le niveau de la nappe ne semble pas du tout être influencé par 
la captation d’eau.  
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Figure 72 : Influence de la production d'eau du forage BdT_F2 sur le niveau de la nappe NBF  

(courbe rouge). 
 

6.5. Interprétations et évaluation des risques 
 
 Les résultats et les analyses présentées dans ce chapitre ont permis d’apprécier une 
nouvelle hydrogéologie de la vallée de la Punaru’u. L’observation la plus significative est la 
limite spatiale de la couche d’argile imperméable imposant une connexion entre les nappes 
NAI et NISC.  
 
 A son exutoire, la rivière de la Punaru’u se jette dans une baie nommée « la pointe des 
pêcheurs ». Un site de plongée loisir dans cette baie est appelé « la source ». Plusieurs sources 
d’eau douce s’écoulent effectivement en continu dans la baie. Ces sources se trouvent entre  
5 m et 40 m sous l’eau. Ces profondeurs correspondent parfaitement aux nappes NAI et NISC. 
L’eau présente dans le sous-sol de la basse et la moyenne vallée de la Punaru’u s’écoule bien 
jusqu’à l’océan.  
  
 Les échanges hydriques naturels présentent un inconvénient majeur au regard de 
l'exploitation industrielle de l'eau souterraine. En effet, l’importante anthropisation de la basse 
et de la moyenne vallée a favorisé le développement de nombreuses zones de dépôt de déchets 
ménagers et industriels qui sont autant de stocks de polluants potentiels. Les pluies et le 
ruissellement peuvent entrainer, par infiltration, ces polluants vers la première nappe NSLP. 
L'interaction, même ponctuelle, avec la nappe plus profonde NAI présente un risque de 
contamination pour les forages y puisant leur eau. Dans la moyenne vallée où toutes les 
nappes sont connectées, lors des périodes les plus humides il n’est pas exclu qu’une pollution 
ponctuelle puisse atteindre la nappe NISC.  
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 Cependant, les volumes d’eau en jeux entraîneront plus certainement une dilution des 
molécules potentiellement polluantes. En outre, la transmisivité latérale est beaucoup plus 
rapide que l’infiltration. Si une pollution superficielle s’infiltre dans les premiers mètres de 
sol, elle sera plus certainement entrainée par écoulement vers l’aval. Finalement, les risques 
de pollution semblent assez peu probables dans la nappe NISC. Paradoxalement, 
l'assèchement fréquent de l'aquifère NSLP devrait protéger les nappes plus profondes en 
évitant une connexion avec l’aquifère superficiel NSLP.  
 
 Les Figures 73 et 74 résument schématiquement le contexte hydrogéologique sous la ZI 
de la vallée de la Punaru’u. Le premier schéma est une coupe en 2 dimensions, à l'échelle, 
décrivant les différentes couches de sol, les aquifères. Les forages sont positionnés pour 
permettre de comprendre leurs interactions avec les aquifères. La seconde illustration est une 
représentation en 3 dimensions de la même zone industrielle. Ces deux images permettent 
d’appréhender visuellement la réalité hydrogéologique de la basse et de la moyenne vallée de 
la Punaru'u. Elles pourront constituer un outil d'information utile aux acteurs décisionnels en 
charge de la pérennité de la ressource en eau dans la vallée.  
 
  En plus de l’aspect informatif, la caractérisation du sous-sol de la basse et de la 
moyenne vallée de la Punaru’u permet de définir le milieu de façon réaliste dans son aspect 
géographique, géomorphologique, pédologie et géologique, dans le modèle hydrogéologique. 
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Figure 73 : Interprétation schématique de l’hydrogéologie de la ZI de la Punaru’u.
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Figure 74 : Schéma en 3 dimensions de l’hydrologéologie dans basse vallée de la Punaru’u.
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 VII. Modélisation et paramétrisation 
 

7.1. Intérêts et objectifs 
 
 L’étude du milieu conduit à la caractérisation des différents processus influençant, plus 
ou moins directement, les écoulements d’eau dans le sous-sol de la zone d’étude. La maîtrise 
des développements mathématiques décrivant les mécanismes physiques et hydrodynamiques 
amène à statuer sur les stratégies d’approche théorique et d’acquisition de données.  
La combinaison de ces informations constitue un modèle conceptuel. Si ce modèle peut être 
traduit en un algorithme de calcul, il est possible de simuler la réalité de terrain et d’évaluer 
l’écart entre la simulation et la réalité. 
 
 Le premier intérêt d’un modèle numérique, cherchant à approcher la réalité dynamique 
de l’eau, est d’apprécier la validité de la compréhension du fonctionnement du système 
hydrogéologique. À travers des objectifs plus opérationnels, une simulation informatique 
permet de suivre l’évolution des réserves et la réaction des aquifères, et d’anticiper à l’aide de 
scénarios les impacts d’un changement de conditions du système (e.g., variations climatiques, 
augmentation anthropique de la production d’eau, forage d’exploitation supplémentaire) 
 

7.2. ModFlow 
 
 Le modèle de calcul choisit pour modéliser les écoulements d’eau souterrain sous la ZI 
de la Punaru’u a été développé en 1984 par McDonald and Harbaugh. ModFlow est un 
modèle tri dimensionnel basé sur un maillage par différences finies dont les nœuds sont 
centrés. C’est aujourd’hui l’algorithme modélisant les flux souterrains le plus utilisé à travers 
le monde. Il est soutenu par l’Institut d’Etudes Géologiques des Etats-Unis (U.S. Geological 
Survey) qui est l’organisme gouvernemental américain se consacrant aux sciences de la Terre. 
 
 Exploité depuis plus de 30 ans, ModFlow a été expérimenté sur un très grand nombre de 
cas différents et sa robustesse sous de multiples conditions n’est plus à démontrer. Ce modèle 
est très polyvalent et aujourd’hui toute une série de modules complémentaires permet de 
couvrir une large gamme de problématiques. Abondamment utilisé dans le cadre universitaire 
comme dans le corps des ingénieurs, il répond à la fois aux aspirations de la recherche et aux 
besoins opérationnels des acteurs industriels et des collectivités.  
 
 ModFlow prend en compte et simule tous les flux intervenant dans le bilan 
hydrologique (e.g., la recharge de surface par l’écoulement superficiel, l’évapotranspiration, 
l’écoulement dans les cours d’eau, l’influence des puits de forage). Il possède l’avantage 
d’être très bien documenté et certaines versions sont sous licence libre.   
 
 À l’instar de tous les modèles numériques, ModFlow est une puissante calculatrice. 
Cette calculatrice fonctionne très bien à partir du moment où les données d’entrées sont 
pertinentes. Il est primordial de conserver à l’esprit l’importance du paramétrage du modèle, 
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donc des stratégies d’acquisition et de traitement des données à mettre en adéquation avec les 
objectifs de l’étude (cf. Section 2.7). Cette mise en garde est parfaitement expliquée par Mary 
P. Anderson (1983) :  
 
 « All models require the talents of a skilled model user, a tailor, to design 
hydrogeologically valid boundary conditions and initial conditions and select meaningful 
values for model parameters. »  
 

7.3. Bases conceptuelles de ModFlow 
 
 ModFlow est un modèle de résolution des écoulements saturés en milieu poreux par 
différences-finies et dont les nœuds sont centrés, a block-centered finite-difference model. 
Cette approche correspond aux choix discutés pour la ZI de la Punau’u (cf. Section 2.10.2). 
 
 La discrétisation spatiale s’élabore sur le plan horizontal et sur le plan vertical. 
L’ensemble forme une grille en 3 dimensions (Figure 75) représentées numériquement par 
une matrice de données tridimensionnelle. 
 

 
 

Figure 75 : Représentation schématique de l’espace d’étude par d'une grille de sol en 3D. 
© U.S. Geological Survey 

 
 
 Le maillage horizontal correspond à la représentation de la zone d’étude discrétisée sur une 
échelle choisie par le modélisateur en fonction de la taille totale de la zone d’étude et de l’échelle 
de représentativité des paramètres de description du milieu et des conditions limites. La 
discrétisation horizontale appliquée à la ZI de la Punaru’u est développée dans la Section 7.4.1. 
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 Le découpage vertical doit traduire les différentes couches structurant le sol.  
La description stratifiée du sous-sol résulte des informations pédologiques et géologiques 
disponibles, et des interprétations qui en découlent. ModFlow impose des dimensions  
identiques pour chaque couche sur le plan horizontal. Verticalement, l’épaisseur des couches 
peut être variable (Figure 76). La documentation de ModFlow explique que la hauteur de 
chaque couche est définie soit directement par la valeur de ∆z8, soit indirectement à partir de 
la transmissivité appliquée à chaque maille. La transmissivité est le produit de la conductivité 
hydraulique à saturation Ks par l’épaisseur ∆z. ModFlow (Basic Package) permet, dans ce cas, 
de calculer directement ∆z. La transmissivité, comme ∆z, peut être spécifiée pour chaque 
maille de calcul et ainsi varier pour une même couche de sol. Une couche de sol peut être 
définie comme libre, captive ou semi-captive. 
 
 

 
 

Figure 76 : Discrétisation verticale du sol 
 
 
 Toutefois, il est important de considérer le problème de convergence numérique du modèle 
de calcul pour simuler les flux. En effet, il est communément admis (e.g., Harbaugh, 2005) 
qu’une précision accrue impose de réduire le pas d’espace ∆z ou le pas de temps ∆t de la 
modélisation. En effet, si le rapport entre ∆z et ∆t est trop grand, la résolution numérique 
entraine un problème de convergence lors d’un changement rapide de l’état du sol. 
L’approche par différences finies n’arrive pas à conserver le bilan de masse lorsqu’un flux 
important arrive sur une cellule de sol asséchée. Le modèle cherche alors à compenser sur le 
pas de temps suivant, ce qui génère une erreur sur la réalité de l’état hydrique de la cellule de 
sol. Un calcul sur une longue période induit une erreur globale importante. Le modèle n’arrive 
pas à converger et génère une oscillation d’instabilité. L’une des solutions est de réduire la 
taille des cellules et/ou le pas de temps. Cependant si le rapport entre ∆z et ∆t est trop petit le 
modèle accumule également des erreurs dues à l’approximation numérique. Vauclin et al. 
(1979) proposent ainsi un rapport entre ∆z et ∆t égal à 0.5 : 

                                                 
8 Cette définition de la transmissivité utilisée par ModFlow est légèrement différente de définition classique 
rappelée dans la Section 6.1.3 
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5.0
t∆

z∆ 2

=  (7.1) 

 
où ∆z est exprimé en cm et ∆t en seconde. La mise en œuvre de cette analyse pour la 
modélisation de la vallée de la Punaru’u est décrite dans la Section 7.4.2.  
 
 Une fois définies les trois dimensions de l’espace, chaque maille représente une cellule 
de sol. Chaque cellule de sol est considérée physiquement homogène, c'est-à-dire qu’elle sera 
définie par une seule valeur pour chaque paramètre hydrodynamique.  
  
 Le modèle ModFlow résout l’équation de continuité (cf. Section 2.10.1) en discrétisant 
le système continu. La somme des flux entrants et sortant d’une cellule de sol doit être égale à 
la capacité de stockage d’eau à l’intérieur de la cellule : 
 

V∆
t∆

H∆
SSqi =∑  (7.2) 

 
où qi est un débit d’écoulement [L3T-1] ; SS est relative à la notion de stockage spécifique qui 
représente le volume d’eau qui peut être injecté par unité de volume du milieu poreux [L-1]; 
∆V est le volume de la cellule [L3]; et ∆H est la variation de charge hydraulique [L] sur 
l’intervalle de temps ∆t [T-1] .    
 
 La Figure 77 permet de comprendre le principe utilisé par ModFlow pour définir le flux 
entre deux cellules. Une cellule est définie par les coordonnées du nœud central qui la 
représente (i,j,k). 

 
Figure 77 : Écoulement de la cellule (i,j-1,k) vers la cellule (i,,j,k) 

 
 
 Numériquement, le flux entre les deux cellules est calculé, sur une dimension, par 
l’opération (McDonalds & Harbaugh, 1984) : 
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où qi,j-1/2,k est le flux traversant le milieu poreux entre les deux cellules ; Hi,j,k est la charge 
hydraulique s’exerçant sur le nœud (i,j,k) ; Hi,j-1,k est la charge hydraulique s’exerçant sur le 
nœud (i,j-1,k) ; Ks;i,j-1/2,k est la conductivité hydraulique à saturation entre les deux nœuds ; 
∆Ci ∆Vk est la surface de la coupe d’une cellule face à la direction du flux ; et ∆xj-1/2 est la 
distance entre le nœud (i,j,k) et le nœud (i,j-1,k).   
 
 Chaque cellule est caractérisée par une charge Hi,j,k et une conductivité hydraulique à 
saturation propre Ks;i,j,k. La conductivité hydraulique à saturation Ks;i,j-1/2,k entre deux nœuds, 
entre deux cellules, est calculée comme la moyenne géométrique des conductivités liées à 
chaque nœud (Ks;i,j,k et Ks;i,j-1,k)  (Haverkamp et Vauclin, 1979). 
 
 Les caractéristiques hydrodynamiques à implémenter dans chaque cellule sont la charge 
hydraulique et la conductivité hydraulique à saturation. À partir des résultats obtenus dans la 
première partie de ce mémoire, la conductivité hydraulique à saturation peut-être spatialisée 

horizontalement à partir d’une conductivité hydraulique à saturation apparente sK̂  (cf. 

Section 2.5.4). Le paramètre sK̂  est identifié à partir de la relation (2.72) en fonction des 

conductivités hydrauliques à saturation Ks,i. Or, les conductivités à saturation de chaque cellule 
Ks,i dépendent de la fonction de la teneur en eau apparente (Eq. 2.13). Si la pression capillaire h 
est constante quelque soit la profondeur, la teneur en eau apparente θap évolue en fonction de la 
teneur en eau apparente à saturation, c'est-à-dire de la proportion de cailloux et donc de la 
profondeur (cf. Section 2.5.3). L’hypothèse associée est de considérer les paramètres relatifs 
aux propriétés texturales du sol m, n et η invariants pour une colonne de sol.  Ainsi, pour chaque 
couche de sol les paramètre Ks,i  sont recalculés. La conductivité hydraulique à saturation 

apparente sK̂  est alors spécifique à chaque couche de sol.  

 
 ModFlow utilise des méthodes itératives pour obtenir une solution au système 
d’équations généré par les flux entre chaque cellule. A chaque pas de temps, un nouveau 
système d’équations est résolu. 
 
 Le système d’équations se résout dans les limites physiques du maillage tridimensionnel 
représentant la zone d’étude. Ces conditions aux limites correspondent aux données 
hydrogéologiques, aux limites de la zone d’étude. ModFlow propose de traduire 
numériquement ces conditions limites par deux approches : 

- condition de Dirichlet : cette condition propose de définir les charges hydrauliques 
aux limites de la zone d’étude. Ces charges hydrauliques sont indépendantes des 
conditions de circulation dans l’aquifère, elles sont le résultat des équilibres 
hydriques à l’extérieur de la zone d’étude ; 
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- condition de Neumann : cette condition s’applique lorsque les flux transitant au 
travers des limites de la zone d’étude sont connus. La frontière physique des 
aquifères étudiés se définit par les conditions de flux nul.  

 

7.4. Discrétisation spatiale 
 
 7.4.1. Maillage de surface 
 
 La zone à modéliser est d’abord extraite et « découpée » à partir d’un MNT dans un 
logiciel SIG. La taille des cellules doit être suffisamment réduite pour représenter la 
variabilité spatiale des paramètres qui y sont liés. En revanche, un maillage trop serré 
augmente erreurs numériques. Les données disponibles, les conditions aux limites, doivent 
être suffisamment précises spatialement. Finalement, pour la modélisation de la ZI de la 
Punaru’u, le choix s’est porté sur des cellules rectangulaires de 50 m sur 25 m. 
 
 La zone d’étude modélisée est représentée par le maillage en deux dimensions sur la 
Figure 78. Les cellules colorées de bleu sont les limites physiques des aquifères, elles sont 
hydrologiquement inactives pour la modélisation. La zone industrielle de la Punaru’u est 
circonscrite au Nord et au Sud par les contreforts de hautes crêtes montagneuses.  
Les escarpements importants induisent l’hypothèse d’une très faible infiltration lors des 
épisodes pluvieux, les flux souterrains générés sont alors très faibles et considérés comme 
négligeables. Au regard de la structure basaltique de ces falaises qui se prolongent dans le sol, 
il a été considéré que ces zones définissent les limités physiques et géographiques des 
aquifères. À l’Ouest, les cellules inactives correspondent aux zones maritimes.  
 
 La Figure 79 permet de visualiser la réalité géomorphologique de la zone d’étude 
découpée en maille. Numériquement, le maillage est converti en une matrice de calcul où 
chaque nœud (ou point) représente une cellule de sol (Figure 80). 
 
 Le maillage en surface de la modélisation couvre une zone totale de 231 ha 
correspondant à 2 432 mailles rectangulaires de 950 m2, soit 38 lignes par 64 colonnes.  
Les mailles inactives représentent une surface totale de 1.13 ha.  
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Figure 78 : Discrétisation sous la forme d’un maillage rectangulaire en 2 dimensions  
de la ZI de la Punaru’u. Les cellules bleues sont les limites physiques des aquifères. 

 
 

 
 

Figure 79 : Représentation en 3 dimensions du maillage de surface. Les cellules bleues sont les limites 
physiques de la zone d’étude. Chaque maille de calcul rectangulaire  

est résumée en un point médian représenté en rouge. 
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 7.4.2. Dimension verticale du maillage 
 
 La dimension verticale de la modélisation est construite autour des cinq couches de sol 
décrites dans les Sections (4.4.2) et (6.2). Néanmoins, il apparait peut opportun de se 
restreindre à la représentation de ces 5 couches. Pour travailler avec une précision suffisante, 
l’équation de continuité ne peut se résoudre sur une couche de sol atteignant 80, 40 ou même 
10 mètres. La diffusion du flux dans la dimension verticale impose de l’observer sur un pas 
d’espace ∆z suffisamment réduit. En reliant cette dimension au pas de temps ∆t (Section 7.3) 
l’épaisseur de chaque couche est obtenue à partir de l’équation (7.1).  
 
 La disponibilité des données composant les conditions aux limites, impose un pas de 
temps d’une journée (cf. Section 7.5) ce qui permet de calculer un pas d’espace ∆z de 208 cm 
qui est arrondi à 2 m.  Chaque couche de sol décrite est alors discrétisée verticalement par pas 
de 2 mètres.  
 

 La conductivité hydraulique à saturation apparente sK̂  d’une couche de sol est liée aux 

conductivités hydrauliques à saturation Ks,i de chaque cellule de la même couche et par 
extension à la courbe de rétention d’eau h(θ) et donc à la proportion de cailloux dans la 
couche de sol (cf. Section 7.3). La spatialisation verticale des paramètres hydrodynamiques 
est donc fonction de la proportion de cailloux et de roches fracturées. En surface de la zone 
d’étude, la proportion de cailloux est évaluée à 5% et augmente de 1.5% par mètre en 
profondeur. De la surface à la couche imperméable d’argile à texture plastique (couches 
NSLP et NAI), la proportion de cailloux évolue donc de 5% à 56%. Plus en profondeur, sous 
la couche imperméable, la proportion de cailloux est évaluée à 50%, en augmentant ensuite de 
1% par mètre. A 80 m, la proportion de cailloux est alors estimée à 87% (Tableau 9). 
 

Désignation Dimension 
verticale Description Proportion 

de cailloux 

Couche supérieure 
(NSLP) 

0 à 18 m 
alluvionnaire à la 
granulométrie moyenne 

5% à 32% 

Couche intermédiaire 
(NAI) 

19 à 34 m 
alluvionnaire à la 
granulométrie moyenne 

33.5% à 56% 

Couche imperméable 35 à 42 m argile à texture plastique 0% 

Couche inférieure 
(NISC) 

43 à 80 m 
alluvionnaire à granulométrie 
moyenne à grande avec une 
fracturation importante 

50% à 87% 

Couche basaltique 
(NBF) 

81 à 140 m basalte fracturé ≈ 100% 

 
Tableau 9 : Structure verticale de la zone d’étude modélisée.  
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 Une représentation schématisée du sous-sol est présentée dans la Figure 80. Pour une 
meilleure visibilité, seules les limites inférieures des principales couches de sol ont été 
projetées. En l’absence de données précises et fiables, les pentes des couches de sol ont été 
considérées parallèles à la pente moyenne en surface.   
 
 

7.5. Discrétisation temporelle 
 
 Au même titre que la discrétisation spatiale, la discrétisation temporelle est un aspect 
essentiellement à la mise en place d’une modélisation. Elle définit l’approche dynamique des 
écoulements. Pour simuler le régime transitoire à partir du calculateur ModFlow la période de 
simulation doit être divisée en pas de temps, ou « stress period », durant laquelle toutes les 
conditions sont considérées comme constantes. Le régime transitoire se construit alors comme 
un succession d’états permanents, ou pseudo-permanents.  
 
 Le choix du pas de temps est directement hérité de la précision temporelle des données 
disponibles. Pour l’étude hydrogéologique de la ZI de la Punaru’u, les informations les plus 
parcellaires et donc les plus contraignantes sont les relevés piézométriques. Entre les données 
récoltées auprès de BdT et d’EDT, la seule période concomitante s’étale sur trois mois entre 
le 01/10/2011 et le 31/12/2011. Par contre, le pas de temps est de 24 heures. Le pas de calcul 
temporel choisi pour la modélisation s’impose naturellement à la journée.  
 
 Ce pas de temps apparait suffisamment précis pour évaluer la qualité de représentation 
de la dynamique hydrogéologique du modèle. La transmissivité des couches alluvionnaires 
(NAI , NISC) étant évaluée à 5.46 x 10-3 m/s (cf. Section 6.1.3), le pas de temps journalier 
devrait permettre de simuler cette célérité importante.  
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Figure 80 : Représentation du maillage en 3D de la vallée de la Punaru'u dans ModFlow.  

 
 

7.6. Paramétrisation du modèle 
 
 Une fois l’aspect géométrique de la modélisation défini, chaque cellule de sol doit être 
renseignée par un certain nombre de paramètres correspondant aux conditions initiales du 
modèle. Ce paramétrage initial se concentre essentiellement sur la conductivité hydraulique à 
saturation et sur les charges hydrauliques initiales. 
  
 Pour chacune des cellules de sol i, la conductivité hydraulique à saturation, Ks,i,  
est estimées à partir de la méthode de Rawls et Brakensiek (1989) (cf. Section 2.5.4). 
 
 La valeur initiale de la charge hydraulique pour chaque cellule de sol est renseignée de 
manière assez approximative, en se basant sur une moyenne quotidienne tirée des 
observations dans les différents puits de forage, puis spatialisée horizontalement en intégrant 
la pente des couches de sol. La phase d’initialisation du modèle permettra ensuite d’ajuster 
cette information.  
 
 Les conditions aux limites sont déterminées par les flux extérieurs qui influenceront le 
système au cours de la modélisation. ModFlow intègre ces informations par l’intermédiaire de 
modules complémentaires. Ces conditions limites concernent le débit de la rivière (River 
Package), la pluviométrie (Recharge Package), l’évapotranspiration (Evapotranspiration 
Package), la production des forages (Well Package) et les recharges par l’écoulement 
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souterrain (Time-Variant Specific-Head Package). Les trois premiers flux sont directement 
issus des mesures sur le terrain et du traitement des données correspondantes (cf. Section 5.2, 
5.3 et 6.4). Les recharges souterraines sont le résultat de la modélisation hydrologique de la 
haute vallée de la Punaru’u (cf. Section 5.4).  
 
 De la ZI de la Punaru’u à la côte maritime, 81% de la surface au sol est totalement 
goudronnée. L’espace restant est totalement remodelé par les activités des entreprises 
d’extraction d’agrégats offrant une surface compactée. L’infiltration est alors très restreinte et  
considérée comme négligeable par rapport au ruissellement de surface. La modélisation de 
l’infiltration dans la zone non-saturée est alors confiée au Recharge Package qui propose une 
solution simplifiée. Dans le futur, un travail complémentaire pourrait s’intéresser à étudier 
cette problématique avec plus de détails en s’appuyant en partie sur la méthodologie 
développée dans la Section 2. 
 
 

7.7. Méthodologie de validation 
 
 La première étape du travail a consisté à construire le modèle en le structurant dans sa 
dimension spatiale. L’état du système a été caractérisé par les propriétés physiques du milieu. 
Les conditions aux limites ont été introduites. Enfin, les conditions initiales ont été 
prédéfinies. 
 
 De la même manière que pour la modélisation de la haute vallée de la Punaru’u  
(cf. Section 5.4.1), la modélisation du sous-sol de la ZI de la Punaru’u nécessite ensuite une 
démarche d’ajustement en trois phases : Initialisation, Calibration et Validation. À chacune de 
ces phases, le modèle est exécuté. La qualité de la réponse est évaluée en comparant le niveau 
piézométrique mesuré dans un forage et la charge hydraulique simulée par le modèle.  
Le nombre de puits équipés étant insuffisant pour couvrir l’ensemble de la surface et toutes 
les profondeurs, les contrôles sont réalisés sur le forage EDT_F1 pour la nappe NAI et sur le 
forage BDT_F1 pour la nappe NISC. Toute la démarche d’ajustement du modèle est reprise 
sous forme schématisée dans la Figure 81. 
  
 Phase 1 : Initialisation  
 

 L’objectif est de soumettre le modèle, sur une première période de données, à des 
conditions aux limites réelles pour obtenir des conditions initiales proche d’une situation 
réaliste. Cette action est répétée plusieurs fois sur le même jeu de données, jusqu’à ce que les 
conditions initiales se stabilisent. La phase d’initialisation permet de forcer les conditions 
initiales.  
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 Phase 2 : Calibration  
 

 Cette étape doit permettre de calibrer les propriétés hydrodynamiques du sol. À chaque 
cellule de calcul la conductivité hydraulique à saturation Ks,i est estimée lors de la 
paramétrisation initiale par la méthode proposée par Rawls et Brakensiek (1989) 
 (cf. Section 2.5.4). Ces valeurs sont reliées par une conductivité hydraulique à saturation 

apparente sK̂  (Eq. 2.72). Le paramètre sK̂  est représentatif d’une couche de sol.   

 
Le modèle est à présent exécuté sur un nouveau jeu de données, une seconde période. 

Bien que réalistes les Ks,i « approchées » ne génèreront sans doute pas directement une réponse 

satisfaisante. L’approche proposée dans ce mémoire consiste à ajustersK̂ , les Ks,i sont ensuite 

recalculés automatiquement. Le modèle est relancé, sur le même jeu de données, jusqu’à ce que 
le comportement hydrodynamique de la simulation soit conforme aux mesures. Le modèle est 
alors calibré, les valeurs des Ks,i ne seront plus modifiées.  

  
 Phase 3 : Validation  
 

 Cette dernière étape propose de valider la calibration du modèle en le lançant sur un 
dernier jeu de données correspondant à une troisième période. Si la réponse est cohérente avec 
les mesures du terrain, le modèle est prêt à être exploité.  

 
Il convient de préciser que les trois jeux de données, les trois périodes, se suivent dans le 

temps pour que les conditions initiales restent valables.  
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Figure 81 : Démarche d’ajustement du modèle
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 VIII. Calibration du modèle 
 

 8.1. Préambule 
  
 Les conditions initiales et les conditions aux limites du modèle ont pu être réunies pour 
paramétrer le modèle. Malheureusement, les informations relatives à la dynamique des nappes 
sont trop parcellaires pour ajuster la simulation sur une longue période. Seuls les trois derniers 
mois de l’année 2011 sont éligibles. Sur cet espace de temps, les relevés piézométriques des 
forges d’Electricité de Tahiti et de la Brasserie de Tahiti sont disponibles presque 
quotidiennement. Le mois d’octobre est utilisé pour la phase d’ajustement des conditions 
initiales. La phase de calibration est réalisée sur les données du mois de novembre.  
Et finalement, la validation du modèle se basera sur les niveaux piézométriques mesurés au 
mois de décembre.  
 
 Une difficulté complémentaire est relative à la répartition spatiale de ces puits de 
forages qui sont concentrés sur une petite surface au centre de la ZI (Figure 27 et 62).  Il est 
alors difficile d’apprécier les variations de la hauteur des aquifères en fonction de l’altitude. 
L’hypothèse, à priori, est de considérer les couches de sol avec une pente identique à la pente 
en surface (cf. Section 6.1.3.). 
 
 Les puits de forages étant quotidiennement en fonctionnement, le calage du modèle est 
réalisé en prenant en compte les débits prélevés. Deux points d’observations ont été 
sélectionnés, le premier dans sur le forage EDT_Aval qui atteint la Nappe Alluviale 
Intermédiaire (NAI) et le second sur le forage BdT_F1 qui puise dans la Nappe Inférieure 
Semi-Captive (NISC) sous la couche imperméable d’argile à texture plastique. C’est en 
comparant les hauteurs d’eau calculées et les hauteurs d’eau mesurées, en ces deux points, 
que le modèle est évalué. 
 

 8.2. Phase 1 : Initialisation 
 
 Avant de débuter la phase d’initialisation, le calculateur ModFlow est paramétré 
conformément aux préconisations et aux choix présentés dans la Section 7.6. Sous l’influence 
des conditions aux limites, les conditions initiales se stabilisent. Quatre passages sur le même 
jeu de données ont permis de s’assurer une stabilisation des conditions initiales. 
 
 Pour valider la modélisation correcte des flux, le niveau piézométrique calculé au 
niveau du premier point d’observation (forage EDT_Aval) est comparé aux mesures en ce 
même point. La cinétique des hauteurs de nappe lors d’un cinquième passage sous les 
conditions aux limites du mois d’octobre est représentée sur la Figure 82. Les hauteurs d’eau 
calculées sont représentées par la courbe continue en bleu foncé. Les hauteurs d’eau 
observées, ou mesurées, sont figurées par la ligne en pointillé plus fine.  
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 Le modèle reproduit correctement la cinétique générale de la nappe NAI. Le graphique 
des corrélations à droite de la Figure 82, permet de mesurer la qualité de la représentation.  
Le calcul du coefficient de corrélation entre les données mesurées et les données calculées 
s’élève à 0.91. Une autre manière d’évaluer la qualité de la réponse du modèle est de calculer 
la moyenne des écarts absolus. Dans le cas présent, il est égal à 0.44 m. Cela signifie qu’en 
moyenne le modèle fait une erreur de 44 cm.    
 
 

 
 

Figure 82 : Comparaison entre les hauteurs d’eau calculées et mesurées  
dans le puits de forage EDT_Aval (couche NAI). 

 
 
 Le second point d’observation se situe au niveau du puits de forage Bdt_F1. Ce forage 
exploite la nappe NISC semi-captive située sous la couche argileuse à texture plastique.  
Les mesures de hauteurs d’eau relevées dans ce forage sont supérieures au toit de l’aquifère qui 
est soumis à une pression due au confinement sous la couche imperméable (cf. Section 6.1.3). 
Ce phénomène quelque peu atypique reste néanmoins pris en compte par ModFlow.  
La conductivité verticale de la couche semi-imperméable fut pour cela renseignée à 10-8 m/s. 
Les résultats obtenus après cinq passages sous les conditions aux limites du mois d’octobre 
sont présentés par la Figure 83.  
 
 La cinétique des hauteurs d’eau est correctement reproduite dans la phase 
d’initialisation. La moyenne des erreurs absolues est de 51 cm et le coefficient de corrélation 
entre les valeurs observées et calculées est de 0.71. Les résultats obtenus permettent de valider 
cette première phase de la modélisation et d’utiliser les niveaux piézométriques obtenus 
comme conditions initiales de l’étape suivante, la phase de calibration.  
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Figure 83 : Comparaison entre les hauteurs d’eau calculées et mesurées  
dans le puits de forage BdT_F1 (couche NISC). 

 
 

 8.3. Phase 2 : Calibration 
 
 La phase de calibration a pour objectif de calibrer les conductivités hydrauliques à 

saturation apparentes sK̂  de chaque couche de sol, pour finalement déterminer les 

conductivités hydrauliques à saturation Ks,i pour chaque cellule de sol i. Les conditions 
initiales sont tirées de la phase d’initialisation, et les conditions aux limites sont issues des 
mesures du mois de novembre.  
 
 Sous ces conditions, le modèle a convergé relativement rapidement après avoir été 

exécuté six fois, et donc les conductivités hydrauliques à saturation apparente sK̂ ajustée à six 

reprises. La justesse de la modélisation fut de nouveau contrôlée à partir des points 
d’observation décrits dans le paragraphe précédent (Figure 84).  
 

 
 

Figure 84 : Résultats de la phase de calibration pour les couches NAI et NISC. 
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 La Figure 84 permet d’apprécier la capacité du modèle à reproduire de la dynamique 
des nappes au terme de la phase de calibration. Pour la nappe NAI, la modélisation génère une 
réponse proche des mesures réelles. L’erreur absolue moyenne est de 37 cm avec un 
coefficient de corrélation de 0.9. En revanche, la réponse du modèle au niveau du puits de 
forage BdT_F1 est de moins bonne qualité. La dynamique d’évolution de la nappe NISC est 
reproduite, mais avec une ampleur insuffisante. L’erreur moyenne est de 66 cm et le 
coefficient de corrélation, entre les valeurs calculées et mesurées, atteint seulement 0.54. 
Malgré tout, la calibration du modèle approche très correctement la réactivité des nappes NAI 
et NISC, il peut être considéré comme réaliste.  
 
 Les conditions initiales et les paramètres hydrodynamiques sont considérés valides.  
La phase de validation peut à présent être lancée. 
 

 8.4. Phase 3 : Validation 
 
 Dans cette dernière phase, les conditions aux limites utilisées sont issues des mesures du 
mois de décembre. De la même manière que pour les phases 1 et 2, le modèle est évalué à 
l’aide des mesures obtenues dans les forages EDT_Aval et BdT_F1. L’analyse des résultats 
de la modélisation indique des erreurs absolues moyennes respectivement de 47 et 80 cm.  
Les coefficients de corrélation entre les hauteurs de nappes calculées et observées sont de 0.71 
et de 0.65. 
  
 Dans une étude sur les aquifères de la région bordelaise, réalisée pour le BRGM, Dupuy 
et Larroque (2005) proposent d’évaluer la sensibilité du modèle à partir d’une fonction critère Fh : 
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où Hobs est la hauteur piézométrique observée ; Hcal représente la hauteur piézométrique 
calculée ; et Nh est le nombre d’observations. 
 
 Après la phase de validation, Fh = 3% pour la couche NAI et Fh = 10% pour la couche 
NISC. Au regard de cette dernière évaluation, le calage du modèle est acceptable. La qualité 
du modèle est toutefois pénalisée lorsque le niveau de la nappe NISC varie rapidement.  
Ces écarts plus importants sont sans doute imputables aux approximations inévitables des 
phénomènes hydrodynamiques réels en jeu dans le sous-sol.   
 
 En tenant compte des courtes périodes de données éligibles pour initialiser et calibrer le 
modèle, les résultats obtenus sont encourageants. La dynamique des nappes est bien 
reproduite dans le temps et les erreurs quantitatives restent faibles. Dans son ensemble,  
la démarche parait robuste et elle semble s’appliquer sur un terrain d’étude peu riche en 
données d’entrée.  
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 La Figure 85 présente les cartes piézométriques des nappes NAI et NISC obtenues à 
l’issue de la phase de validation. Les hauteurs d’eau sont représentées dans ModFlow 
positives à partir du niveau 0 vers la surface et négative dans l’autre sens.  
 

 
 

Figure 85 : Cartes piézométriques obtenues après la phase de validation au 31 décembre. 
  
 
 La carte piézométrique de l’aquifère NAI montre une diminution de la hauteur de nappe, 
du fond de la ZI vers l’exutoire. Ce fonctionnement est cohérent avec l’hypothèse 
géométrique de couches de sol suivant la topographique de surface. L’écoulement apparaît 
assez régulier.  
  
 La carte piézométrique de nappe NISC définie des hauteurs d’eau comprises entre  
-17 m et + 15 m. Ces valeurs sont largement inférieures aux valeurs calculées au point 
d’observation sur le forage BdT_F1. Cette contradiction apparente n’est que la prise en 
compte du phénomène de pression effectif dans la nappe semi-captive. Le niveau 
piézométrique calculé dans le puits de forage reproduit donc bien le phénomène semi-artésien 
(cf. Section 3.4.3). 
 
 La répartition spatiale des hauteurs de nappe dans la couche NISC met en évidence une 
zone d’influence relativement étendue du forage BdT_F1. Bien que marquant, il est délicat de 
valider quantitativement ce résultat de la modélisation. Les mesures disponibles ne sont pas 
suffisantes pour appréhender correctement la réalité du rabattement de la nappe autour de ce 
puits. La captation d’eau souterraine semble tout de même influencer la dynamique de 
l’aquifère.  
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 8.5. Bilan hydrique du système 
 
 Afin d’évaluer la cohérence de la modélisation, il est important de vérifier le bilan 
hydrique du système. Le bilan global présenté dans le Tableau 10 comprend toutes les 
couches modélisées à la fin de la période de validation au 31 décembre.  
 

 Entrée Sorties 

Stockage 6 417 m3/j 868 m3/j 

Flux 10 024 m3/j 13 346 m3/j 

Débit de pompage 0 m3/j 2 230 m3/j 

Total 16 442 m3/j 16 441 m3/j 
 

Tableau 10 : Bilan hydrique du système modélisé. 
  
  
 Le total des entrées du bilan de masse doit correspondre à l’ordre de grandeur des flux 
s’infiltrant à partir de la haute vallée. La modélisation de la haute vallée estime le volume 
infiltré dans le sol à 9 642 585 m3 sur une année (cf. Section 5.4.3), soit 26 418 m3/j. Le bilan 
hydrique de ModFlow échange 16 442 m3/j. La différence de 9 976 m3/j est, à priori, liée à de 
la percolation profonde au travers du socle basaltique. Rapportée à la surface de la haute 
vallée cette perte correspond à une conductivité hydraulique à saturation de 1.16 10-7 cm/h. 
Ce résultat cohérent va dans le sens d’une réponse réaliste de la modélisation 
hydrodynamique du sous-sol de la ZI. Les paramètres en entrée du système semblent 
correctement évalués.  
 

 8.6. Utilisation du modèle : l’influence des forages 
 
 Le modèle a été initialisé, calibré, puis validé. Il peut alors être utilisé pour affirmer ou 
infirmer quelques hypothèses, ou tout au moins pour amener des arguments complémentaires. 
Le modèle fut développé en prenant en compte les débits prélevés par les puits de forage.  
En relançant le modèle avec les mêmes conditions aux limites des mois de novembre et 
décembre (les premières conditions initiales stabilisées datant de la fin octobre), mais en 
supprimant les débits par forage, il est intéressant de comparer les réactions simulées des 
nappes NAI et NISC (Figure 86).  
 
 A contrario des premières interprétations hydrogéologiques (cf. Section 6.4),  
la simulation semble montrer que les forages ont un impact sur le niveau des nappes.  
Les variations sont de quelques centimètres et ne paraissent pas modifier de façon importante 
l’hydrodynamique souterraine. Il reste néanmoins hasardeux d’avancer des certitudes à partir 
de ces premiers résultats. Ils doivent être considérés comme des indices supplémentaires. 
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L’estimation moyenne des variations entre les modélisations avec forages ou sans forages 
n’aurait alors pas grand sens. Les données ont besoin d’être complétées. 

 
 

Figure 86 : Comparaison des réponses simulées du modèle  
avec et sans prélèvement d’eau par forages. 

 
 

 8.7. Limites et préconisations 
 
 Ce travail de recherche a abouti à la mise en place d’un modèle d’écoulement souterrain 
cohérent et réaliste. Une méthodologie rigoureuse a permis d’obtenir des résultats satisfaisants 
malgré un manque de variabilité spatiale et temporelle dans l’information relevée sur le 
terrain. La démarche est solide, les solutions cohérentes, néanmoins il est difficile d’assurer la 
validité de toutes les projections de la modélisation. Pour le moment, il est nécessaire de 
conserver un esprit critique et d’apprécier les résultats comme un faisceau d’indices 
concordants. Toutefois, plusieurs hypothèses de travail semblent se confirmer une fois 
confrontées à la simulation numérique. La modélisation reste néanmoins une approximation 
d’une réalité bien plus complexe. Il s’agit avant tout de générer une réponse conforme aux 
observations plutôt qu’une représentation illusoire d’un milieu chaotique.  
 
 Pour prolonger les investigations, il parait tout d’abord nécessaire de multiplier les 
points de mesures et de compléter le réseau d’observation des aquifères par des forages 
exploratoires plus largement répartis sur la zone d’étude. L’investissement n’est pas 
négligeable, mais il permettrait d’évaluer la modélisation avec plus de certitudes, de 
consolider la valeur de sa réponse hydrologique et ainsi d’envisager une plus large gamme de 
scénarios. 
 
 Parmi les scénarios de projections qui présentent une utilité opérationnelle, il serait 
intéressant d’augmenter les volumes prélevés par les forages existants pour définir la limite 
d’une production impactant les nappes. L’ajout d’un ou plusieurs puits d’exploitation de l’eau 
souterraine sur la ZI est également un scénario à prendre en compte. Les résultats 
permettraient de guider les choix opérationnels relatifs au positionnement géographique d’un 
tel ouvrage et à la profondeur d’exploitation. Des préconisations portant sur volumes pouvant 
être prélevés pourront également être évaluées. 
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 Une étude plus ciblée du biseau salé, issu de la poussée de l’océan, permettrait de 
nourrir le modèle d’informations complémentaires avec pour objectif d’évaluer les scénarios à 
risque engageant une pollution saline autour des puits de forages. Plus globalement, le modèle 
devrait être capable de fournir une réponse précise pour répondre aux interrogations liées à la 
pollution de surface et aux risques d’infiltration associés. La caractérisation des particules 
polluantes nécessitera néanmoins une approche spécifique pour chaque type de molécules.  
 
 En se basant sur une stratégie analytique plus qu’empirique, la méthodologie 
développée doit pouvoir s’appliquer efficacement sur d’autres zones d’étude et dans des 
contextes variés. Il serait ainsi réellement intéressant de multiplier les cas de figure et de tester 
la robustesse du modèle sur d’autres situations réelles. 
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 IX. Conclusion 
 
 L’eau est un élément inhérent à la présence et au développement de la quasi-totalité des 
organismes vivants. Pour les sociétés humaines, cet élément indispensable devient une 
ressource. Une ressource qu’il convient de capter puis de distribuer pour assurer un 
développement toujours croissant. L’accès à l’eau en quantité et en qualité apparaît alors 
comme l’une des préoccupations majeures du bien-être des populations. L’eau est aussi un 
élément participant à l’équilibre des milieux naturels. Dans un système complexe 
d’interactions, l’eau influence autant son environnement que l’environnement conditionne sa 
pérennité. Il s’agit alors de maintenir le fragile équilibre entre l’exploitation humaine de la 
ressource et sa préservation dans des milieux de plus en plus modifiés. L’eau alimente le 
cycle du vivant, mais elle peut tout autant être source de dégâts très importants. Etudier sa 
dynamique aussi bien dans l’atmosphère, en surface ou dans le sol permet à la fois de gérer 
durablement la ressource, de prévenir les impacts destructifs et d’anticiper les modifications 
du système hydrologique. 
 
 Le projet POWER s’inscrit dans cette démarche raisonnée d’une utilisation nécessaire 
de la ressource en eau accompagnée de la conscience d’un impératif de préservation. 
L’équilibre des mécanismes hydrologiques concerne autant la préservation du milieu naturel 
que la pérennité des activités économiques.  
 
 Depuis plus de 50 ans, la basse et la moyenne vallée de la Punaru’u sont le siège d’une 
activité industrielle et économique très importante à l’échelle de l’île de Tahiti. L’extraction 
d’alluvions pour les besoins de la construction et l’implantation d’une ZI ont durablement 
modifié les sols en surface et en profondeur, jusqu’à une vingtaine de mètres. La vallée est 
également un réservoir de production d’eau. Un captage, situé à la limite entre la moyenne et 
la haute vallée, alimente les réseaux d’eau potable de trois communes, et des puits de forages 
sont exploités pour les besoins de l’industrie. La modification des sols et la pression sur la 
ressource hydrique interrogent l’ensemble des acteurs industriels, institutionnels et associatifs 
sur l’impact des activités humaines pour la pérennité des réserves en eau. Cette crainte semble 
se concrétiser en observant l’assèchement régulier du lit de la rivière Punaru’u drainant 
pourtant le second bassin versant, par sa taille, de l’île de Tahiti.  
 
 Le travail présenté dans ce mémoire avait pour objectif de comprendre la dynamique 
des écoulements souterrains dans la zone anthropisée de la vallée de la Punaru’u et d’évaluer 
les conséquences des activités humaines sur l’équilibre hydrodynamique du système. Au 
cours de ces recherches, la paramétrisation et la mise en action d’un modèle numérique 
d’écoulement devaient permettre de valider les hypothèses hydrogéologiques tirées des 
observations et des données disponibles.   
 
 L’un des problèmes récurrents à la mise en place d’une modélisation hydrologique 
concerne la représentativité spatiale de sa paramétrisation. Confronté à cette difficulté qui fut 
accentuée par une variété des données insuffisante, ce travail de thèse a eu pour ambition de 
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chercher une réponse aux problèmes d’échelle entre l’approche physique des transferts d’eau 
dans le sol qui s’applique sur des volumes réduits, et l’approche hydrologique qui cherche à 
décrire les relations entre les écoulements en s’appuyant sur des méthodes statistiques.  
 
 Les spécificités géographiques, géomorphologiques, géologiques, pédologiques, 
météorologiques et hydrologiques ont nécessité une réflexion théorique en amont permettant 
d’appréhender la modélisation avec toute la rigueur de l’approche analytique. En effet, la 
qualité d’une simulation informatique ne dépend pas tant de la puissance du moteur de calcul 
que de la pertinence de sa paramétrisation. Le développement des équations de transfert a 
permis d’ouvrir la voie à un protocole d’acquisition de données novateur assurant la 
cohérence entre les concepts physiques caractérisant les phénomènes hydrodynamiques et les 
mesures sur le terrain, tout en prenant en compte la dimension hydrologique imposée par le 
contexte naturel de l’étude. 
 
 Il en résulte finalement une démarche évitant l’écueil d’une mauvaise appréciation des 
différences d’échelle entre une physique appliquée à de petits volumes de sol et des 
phénomènes hydrologiques s’interprétant à la dimension spatiale d’un bassin versant. 
L’approche analytique a également permis de s’affranchir d’une dépendance aux conditions 
initiales et limites, contrairement à une approche hydrologique plus empirique, valable 
uniquement dans le contexte des données statistiques sous-jacentes.   
 

Le processus de paramétrisation de la modélisation hydrogéologique s’applique très 
bien à la situation particulière de la vallée de la Punaru’u, mais il pourra aussi être reproduit 
dans des contextes où les conditions hydrologiques sont bien différentes.  
 
 L’étude hydrogéologique de la vallée de la Punaru’u, et plus spécifiquement de la ZI,  
a prouvé l’impact certain des activités humaines sur la dynamique des flux. Il est apparu que 
les conséquences les plus délétères sont surtout le résultat des modifications anthropiques en 
surface et subsurface. La production d’agrégats à grande échelle, à partir des ressources 
alluvionnaires de la basse vallée, et la canalisation du lit de la rivière ont fortement perturbé 
l’écoulement naturel des eaux de surface. Le cours d’eau s’écoule alors avec une célérité 
beaucoup plus importante jusqu’à l’exutoire. Ce ruissellement accéléré limite fortement les 
possibilités d’infiltration, or les aquifères superficiels dépendent de cette connexion nappe-
rivière surtout pendant les périodes sèches. La prise d’eau pour l’AEP joue également un rôle 
très important sur l’assèchement de la rivière en aval. En effet, la production d’eau est 
optimale lorsque le cours d’eau est en étiage ce qui entraîne inexorablement son tarissement. 
En dehors de l’impact visuel et de la disparition du milieu naturel autour de la rivière, la 
conséquence moins visible est la disparition temporaire de la première nappe alluviale.   
 
 Les nappes alluvionnaires un peu plus profondes, à partir de 20 mètres sous la surface, 
sont épargnées par ces impacts de surface, leurs recharges s’effectuant par connexion avec la 
rivière, en amont du captage. L’eau met 9 à 10 jours pour atteindre les aquifères sous la zone 
industrielle. Les énormes volumes d’eau en jeu dans le sous-sol de la ZI permettent d’assurer 
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la pérennité de l’exploitation de forages connectés à ces nappes. Leur rôle dans la raréfaction 
de la ressource en surface n’a pas été mis en évidence. Au contraire, les volumes produits 
n’ont pas d’influence sur le niveau des nappes.  
 
 L’analyse des niveaux piézométriques a permis de proposer une nouvelle description de 
l’univers hydrogéologique de la ZI. Une première Nappe Supérieure Libre Périodique (NSLP) 
occupe les 15 premiers mètres sous la surface. Cette nappe est alimentée périodiquement par 
infiltration à partir de la rivière et du ruissellement. Cette recharge superficielle n’a lieu qu’au 
cours d’importants épisodes pluvieux. La nappe ne contient plus d’eau lors des longues 
périodes sèches.  
 
 Plus en profondeur, se trouvent deux nappes alluvionnaires séparées au niveau de la ZI 
par une couche d’argile imperméable. Cette couche disparaît dans la moyenne vallée, les deux 
nappes sont alors connectées. Elles sont essentiellement rechargées par l’infiltration de l’eau 
de la rivière lorsqu’elle s’écoule dans la haute vallée. La première de ces deux nappes situées 
dans la ZI, au-dessus de la couche d’argile est une Nappe Alluviale Intermédiaire (NAI). 
L’aquifère inférieur est semi-captif sous la ZI, où la couche imperméable en est la limite 
supérieure. Cette nappe a été nommée Nappe Inférieure Semi-Captive (NISC).  
 
 Enfin, dans le socle basaltique à 40 mètres sous le niveau de la mer, se trouve une nappe 
discontinue évoluant au travers des fractures et fissures de la roche mère. Les données ne sont 
malheureusement pas suffisantes pour caractériser précisément cette Nappe Basaltique 
Fracturée (NBF). Les zones contribuant à sa recharge se trouvent très certainement au fond du 
bassin versant de la Punaru’u.  
 
 Au cours de la saison humide, la nappe NSLP est alimentée par l’infiltration de surface. 
A partir de la moyenne vallée, les nappes NAI et NISC sont connectées. Les données 
piézométriques tendent à montrer qu’en période de pluie les trois nappes sont connectées. 
Dans un contexte naturel, ce phénomène n’a pas de conséquence particulière, mais dans une 
zone anthropisée les risques de pollution ponctuelle des nappes inférieures ne sont pas à 
écarter. Cependant, au regard des volumes d’eau en jeu et de la rapidité des écoulements 
latéraux par rapport à l’infiltration verticale, il apparaît très peu probable qu’une pollution 
significative puisse atteindre un forage à plus de 20 m de profondeur.  
 
 Arrivé au terme du travail d’analyse des données hydrologiques et de l’interprétation 
hydrogéologique, les conditions aux limites du modèle numérique ont été définies.  
Les paramètres hydrogéologiques ont été évalués conformément aux conclusions des 
développements analytiques de la première partie. La phase d’exécution préliminaire du 
modèle a permis d’ajuster les conditions initiales pour approcher l’état initial du sous-sol de la 
ZI de la Punaru’u. La seconde phase avait pour objectif de caler le paramètre hydrodynamique 

variable, la conductivité hydraulique à saturation naturelle apparentesK̂ . Enfin, la phase de 

validation a permis de s’assurer de la réaction conforme du modèle aux variations des niveaux 
piézométriques mesurés dans le forage Bdt_F1.  



203 
Université de la Polynésie française 

Matthieu Aureau 
 

 A partir de ces résultats encourageants, la modélisation mise en place devrait permettre 
de simuler différents scénarios modifiant l’équilibre hydrologique de la Punaru’u pour 
observer la réaction des aquifères. Les démarches engagées il y a trois ans pour instrumenter 
de nouveaux puits de forages permettant de couvrir un espace plus large n’ont pas encore 
abouti. Lorsque ces données complémentaires seront disponibles, le modèle permettra de 
poursuivre les investigations et d’explorer tous les bénéfices apportés par ce travail.  
  
 En dehors de la mise en application concrète du modèle paramétré pour la Punaru’u, 
cette thèse a permis de développer une méthode robuste et cohérente basée à la fois sur les 
aspects théoriques et sur l’étude des données hydrologiques. A l’avenir, il sera pertinent 
d’appliquer cette démarche dans des contextes hydrogéologiques similaires. L’un des apports 
novateurs de ce travail a été de faire le lien entre les disciplines de la physique du sol et de 
l’hydrologie. Alors que la première approche se base sur des concepts physiques pour décrire 
les transferts d’eau dans le sol, la seconde observe des comportements statistiques à plus 
grande échelle. Cette thèse propose une méthodologie rigoureuse permettant de relier l’étude 
hydrodynamique des sols aux phénomènes hydrologiques plus globaux. 
 
 D’un point de vue plus local, les conséquences de l’anthropisation étudiées dans ce travail 
pourraient servir de base de réflexion préalable à tout projet d’aménagement dans des sites 
similaires. Dans les années ’60, la basse vallée de la Punaru’u fut « sacrifiée » au 
développement nouveau de la Polynésie française, d’autres vallées ont pu être ainsi préservées. 
Mais actuellement, les ressources de la vallée de la Punaru’u s’épuisent et les impacts d’une 
exploitation très importante ont totalement modifié l’équilibre naturel du site. Sur le long terme, 
les exigences du développement, les intérêts économiques et la préservation des milieux 
imposent des contraintes divergentes qu’il est nécessaire de surmonter pour assurer la pérennité 
des ressources pour tous. L’histoire de la vallée de la Punaru’u est un exemple à méditer.  
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XI. Symboles 
 

Symbole Description 
Unité de 
mesure 

   

a constante m s-1 

Ai altitude de la station i m 

Am altitude de la station moyenne m m 

AEP Alimentation en Eau Potable  

BdT Brasserie de Tahiti 
 
 

BRGM Bureau de Recherche Géologique et Minière  

C capacité capillaire m-1 

Cl proportion d’argile dans le sol - 

Sa proportion de sable dans le sol - 

Cd coefficient de proportionnalité - 

Ci 
indice de température annuel défini en fonction des indices 
thermiques mensuels, équation de Thornthwaite (1948) 

- 

Cp1  paramètre de l’équation de Philip cm s-1 

Cp2 paramètre de l’équation de Philip cm s-3/2 

CPA Courbe Principale d’Assèchement (courbe de rétention d’eau)  

CSA Courbe Secondaire d’Assèchement (courbe de rétention d’eau)  

CTA Courbe Tertiaire d’Assèchement (courbe de rétention d’eau)  

CNRS Centre National de la Recherche Scientifique (France)  

CPH Courbe Principale d’Humidification (courbe de rétention d’eau)  

CSH Courbe Secondaire d’Humidification (courbe de rétention d’eau)  

D diamètre des particules du sol µm 

D* diamètre des particules de sol non dimensionnel - 
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Dif coefficient de diffusivité capillaire m2 s-1 

infD  point d’inflexion de la courbe F(D) µm 

*
infD  point d’inflexion non dimensionnel de la courbe F(D) - 

Df  dimension fractale - 

parDf  dimension fractale des particules solides du milieu poreux - 

porDf  dimension fractale des pores du milieu poreux - 

Dvg « paramètre d’échelle » granulométrique µm 

ea pression de vapeur saturante à la température Ta kPa 

ed pression de vapeur effective de l’air à la température Ta kPa 

E évapotranspiration m3 m-2 j-1 

Ea 
paramètre de l’équation de Penman (1948) déterminé à partir de 
l’équation aérodynamique 

 

EDT Electricité de Tahiti  

ETP Evapo-Transpiration Potentiel m3 m-2 j-1 

ETR Evapo-Transpiration Réelle  m3 m-2 j-1 

fp fréquence de la distribution granulométrique - 

F distribution cumulée du poids des particules - 

Fh fonction critère pour évaluer la sensibilité d’un modèle - 

infF  point d’inflexion de la courbe de F(D) - 

Fλ 
coefficient de correction lié au mois et à la latitude, équation de 
Thornthwaite (1948) 

- 

g constante de la force de gravitation m s-1 

GEGDP Groupe d’Etude et de Gestion du Domaine Public  

h pression capillaire ou succion 
mbar ou 
cm d’eau 

*h  pression capillaire non dimensionnelle - 

bch  « paramètre d’échelle » de  pression de l’équation de Brooks et 
Corey (1964) 

m 
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hf 
pression constante sur le front d’humidification de l’équation de 
Green et Ampt (1911) 

m 

hsurf pression d’eau à la surface du sol m 

1th
 pression capillaire au temps 1 m 

2th
 pression capillaire au temps 2 m 

3th
 pression capillaire au temps 3 m 

vgh  « paramètre d’échelle » de pression capillaire de l’équation de 
van Genuchten (1980) 

m 

1Rh  pression capillaire dans un pore de rayon R1 m 

2Rh  pression capillaire dans un pore de rayon R2 m 

h1 condition limite de la pression capillaire à la surface du sol m 

he hauteur d’eau cm 

H charge hydraulique m 

Hcal hauteur piézométrique calculée m 

Hobs hauteur piézométrique observée m 

HEC-HMS Hydrologic Engineering Center - Hydrologic Modeling System  

I infiltration d'eau à la surface du sol m3 m-2 j-1 

IRD Institut de Recherche pour le Développement  

k perméabilité intrinsèque du sol m2 

km « paramètre de forme » de la distribution S(R)  - 

kM paramètre de forme de la courbe de la courbe de distribution de 
la taille des particules 

- 

krw perméabilité relative de l’eau - 

K conductivité hydraulique m s-1 

K* conductivité hydraulique non dimensionnelle - 

Kc coefficient corrigeant l’ETP pour obtenir l’ETR - 

Ks conductivité hydraulique à saturation naturelle m s-1 
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Ks,i 
conductivité hydraulique locale à saturation naturelle pour la 
maille de calcul i 

m s-1 

Ks,x 
conductivité hydraulique à saturation naturelle sur l’axe x du 
plan horizontal 

m s-1 

Ks,y 
conductivité hydraulique à saturation naturelle sur l’axe y du 
plan horizontal 

m s-1 

Ks,z 
conductivité hydraulique à saturation naturelle sur l’axe z du 
plan vertical 

m s-1 

sK̂  conductivité hydraulique à saturation naturelle apparente de la 
zone d’étude 

m s-1 

Kx conductivité hydraulique sur l’axe x du plan horizontal m s-1 

Ky conductivité hydraulique sur l’axe y du plan horizontal m s-1 

Kz conductivité hydraulique sur l’axe z du plan vertical m s-1 

K0 
conductivité hydraulique correspondant à la teneur en eau 
initiale θ0 

m s-1 

La longueur du chemin apparent µm 

Le longueur du chemin effectif µm 

Li longueur de la couche imperméable m 

Lp lame d’eau précipitée moyenne m3 m-2 

m « paramètre de forme » de l’équation de van Genuchten (1980) - 

M « paramètre de forme » granulométrique - 

MNT Modèle Numérique de Terrain  

Md masse d’un sol sec kg 

Mg masse de la phase gazeuse d’un REV kg 

Mh masse d’un sol humide kg 

Ml masse de la phase liquide d’un REV kg 

Mmol masse moléculaire de l’eau Dalton 

Ms masse de la phase solide d’un REV kg 

Mtf masse totale d’un REV kg 

ModFlow The U.S. Geological Survey Modular Ground-Water Model – the 
Ground-Water Flow Process 
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n « paramètre de forme » de l’équation de van Genuchten (1980) - 

nh nombre de tour de l’hélice - 

nm coefficient de rugosité de Manning (1891) s m-1/3 

no nombre de particules de sol de diamètre D - 

np nombre de stations de mesure pluviométrique - 

N « paramètre de forme » granulométrique - 

Nh nombre d’observations - 

Ni nombre de mailles de calcul discrétisant la zone d’étude 
hydrologique 

- 

NAI  Nappe Alluviale Intermédiaire  

NBF Nappe Basaltique Fracturée  

NISC Nappe Inférieure Semi-Captive  

NSLP Nappe Supérieure Libre Périodique  

ORSTOM Office de la Recherche Scientifique et Technique Outre-Mer  

p pression de la vapeur d’eau en équilibre avec la phase liquide m 

pBC 
proportion de la durée moyenne mensuelle de jour par rapport à 
la moyenne annuelle, en fonction de la latitude, équation de 
Blaney et Criddle (1950) 

- 

p0 pression de la vapeur à saturation m 

P intensité de la pluie m3 m-2 j-1 

PCAi cumul pluviométrique de la station située à l’altitude Ai m3 m-2 

PCAm cumul pluviométrique de la station située à l’altitude  
moyenne Am 

m3 m-2 

PJ pluviométrie journalière en un point  mm 

POWER Planner Oriented sustainable Water management tool for 
Environmental Responses 

 

PTF Pedo-Transfert Function  

q flux d’écoulement dans le sol m3 m-2 s-1 

q1 condition limite de flux à la surface du sol m3 s-1 
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Q écoulement de surface m3 m-2 j-1 

Qbase débit de base m3 m-2 j-1 

Qmed débit médian m3 m-2 j-1 

r « sources » (puits ou forages, infiltration, évaporation) s-1 

R rayon d’un pore du sol µm 

R* rayon non dimensionnel d’un pore du sol - 

infR  point d’inflexion de la courbe S(R) µm 

*
infR  point d’inflexion non dimensionnel de la courbe S(R) - 

R1 rayon à l’entrée d’un pore du sol µm 

R2 rayon au centre d’un pore du sol µm 

Rg constante universelle des gaz j mol-1 k-1 

Rh rayon hydraulique d’une section mouillée dans un cours d’eau m 

Rn rayonnement net journalier, équation de Penman (1948) J m-2 j-1 

RN rayonnement solaire global, formule de Turc (1955) J m-2 j-1 

Rvg paramètre d’échelle de rayon de pore µm 

REV Representative Elementary Volume  

RT1 Station hydrométrique sous pont d’accès à la route de ceinture 
territoriale, Punaru’u, Tahiti 

 

S distribution cumulée des pores - 

Sh pente d’un cours d’eau m m-1 

Sinf point d’inflexion de la courbe S(R) - 

Sm section mouillée m2 

Sorp sorptivité cm s-1/2 

Ssp surface géographique m2 

Shpar 
« shape-index » de la courbe de distribution cumulée de la taille 
des particules 

- 
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Shpor 
« shape-index » de la courbe de distribution cumulée de la taille 
des pores 

- 

Shret shape-index de la courbe de rétention d’eau - 

SS stockage specific m3 

SIG Système d’Informations Géographiques  

t temps s 

Ta température de l’air °C 

Tl température de la phase liquide °C 

Tm température moyenne mensuelle °C 

Tr temps de chute des particules dans l’analyse par sédimentation hr 

TopModel TOPography based hydrological MODEL  

TDR Time Domain Reflectrometry Method  

TREM Tahitian Rain Elevation Model  

u vitesse ponctuelle de l’eau m s-1 

U  vitesse moyenne de l’eau à travers une section mouillée m s-1 

UPF Université de la Polynésie Française  

USCS Unified Soil Classification System  

USDA U.S. Department of Agriculture  

v vitesse du vent à 2 mètres du sol m s-1 

vp volume d’une fraction de pores associée aux pores de rayon R m3 

vs vitesse de sédimentation m s-1 

vsd volume associé aux particules de diamètre D m3 

Vl volume de la phase liquide d’un REV m3 

Vp volume cumulé de pores jusqu’à la fraction de pores vp m3 

Vs volume de la phase solide d’un REV m3 
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Vg volume de la phase gazeuse d’un REV m3 

Vtf volume total du d’un REV m3 

Vai-Natura 
Entreprise polynésienne en gestion de l’eau spécialisée en 
hydrologie, hydrogéologie, géophysique, hydro-informatique et 
hydrométrique 

 

w teneur en eau pondérale kg kg-1 

Wl poids de la phase liquide d’un REV kg 

Wg poids de la phase gazeuse d’un REV kg 

Ws poids de la phase solide d’un REV kg 

Wtf poids total d’un REV kg 

x composante du plan horizontal m 

y composante du plan horizontal m 

z profondeur, ou composante de l’axe vertical m 

zf 
profondeur du front d’humidification de l’équation de Green et 
Ampt (1911) 

m 

ZCIT Zone de Convergence Inter-Tropicale  

ZCPS Zone de Convergence du Pacifique Sud  

ZI Zone Industrielle  

α proportion du poids de pierre et de roches dans un sol - 

αal albedo - 

αm paramètre de régression du modèle TREM - 

αpt coefficient de calibration  de l’équation de Priestley et Taylor - 

αs coefficient d’abattement (Woolhiser et Schwalen, 1959) - 

αmi 
coefficients de normalisation spatiale de la conductivité 
hydraulique à saturation 

- 

β  paramètre de tortuosité - 

βAP facteur de tortuosité de Arya-Paris (1981) - 

βc paramètre de tortuosité lié à la porosité ε (Fuentes et al., 1996) - 
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βk paramètre de tortuosité (Mualem, 1976 ; van Genuchten, 1980) - 

βm paramètre de régression du modèle TREM - 

γ constante psychrométrique (γ = 0.066 kPa/°C) kPa °C-1 

γs coefficient de dissymétrie de skewness  

δ gradient hydraulique - 

δm coefficient de régression - 

∆ pente de la courbe de pression de vapeur saturante kPa °C-1 

∆j 
durée moyenne mensuelle d’insolation, équation de 
Thornthwaite (1948) 

Hr 

∆t pas de temps - 

∆xj-1/2 distance entre le nœud (i,j,k) et le nœud (i,j-1,k) m 

∆Ci ∆Vk surface de la coupe d’une cellule face à la direction du flux m2 

∆H variation de la charge hydraulique cm 

∆S variation des réserves d'eau dans le sol m3 m-2 j-1 

∆V volume d’une cellule de sol m3 

ρ∆  
différence entre la masse volumique des particules et la masse 
volumique d’un fluide 

kg m-3 

ε  porosité du sol m3 m-3 

apε  porosité apparente de l’ensemble du sol, roches comprises m3 m-3 

η  
« paramètre de forme » de l’équation de conductivité 
hydraulique de Brooks et Corey (1964) 

- 

κ pas de l’hélice - 

λ 
« paramètre de forme » de l’équation de rétention d’eau de 
Brooks et Corey (1964) 

- 

λETP 
la chaleur latente de changement d’état de l’eau entre la phase liquide 
et la phase gazeuse (ETPλ  = 2450 kJ/kg) 

kJ kg-1 

wµ  viscosité de l’eau kg m-1 s-1 

θ teneur en eau volumique m3 m-3 

θ*  teneur en eau volumique non dimensionnelle - 
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θap teneur en eau volumique apparente m3 m-3 

θr teneur en eau volumique résiduelle m3 m-3 

θs teneur en eau volumique à saturation naturelle m3 m-3 

θt1 teneur en eau volumique au temps 1 m3 m-3 

θt2 teneur en eau volumique au temps 2 m3 m-3 

θt3 teneur en eau volumique au temps 3 m3 m-3 

θ0 condition initiale de la teneur en eau volumique m3 m-3 

θ1 
condition limite de la teneur en eau volumique à la saturation du 
sol 

m3 m-3 

Θ  degré de saturation - 

apρ  densité sèche apparente de l’ensemble d’un sol, cailloux et 
roches comprises 

g m-3 

dρ  densité sèche d’un sol fin (diamètre des particules < 2 mm) g m-3 

sρ  densité de matière solide  g m-3 

wρ  densité spécifique de l’eau g m-3 

LVσ  tension à la surface de l’eau engendrée par l’interaction liquide-
vapeur 

kg m-1 s-2 

τ  tortuosité - 

cφ  potentiel capillaire J kg-1 

gφ  potentiel gravitationnel J kg-1 

oφ  potentiel osmotique J kg-1 

Φ  potentiel total de l’eau dans le sol J kg-1 

ω  angle de contact entre l’eau et une particule de sol rad 
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 XII. Annexes 
 

12.1. Relation entre la distribution de la taille de particule et la distribution de la 
taille des pores 
 
 12.1.1. Diamètres des particules et rayon des pores 
 
 A partir de l’équation de Laplace et du principe de similarité de forme (une similarité 
n’étant pas une identité), la courbe de distribution cumulée de la taille des particules F est 
exprimée par : 
 

MN

vg

D

D
+1F=

-























 (A.1) 

 
où F varie de 0 pour 0D = , à 1 pour 2000D = µm (la limite supérieure du diamètre des 
particules fines du sol ; cf. Section 2.3) ; Dvg est un « paramètre d’échelle » granulométrique 
permettant de normaliser le diamètre des particules sous la forme :  
 

D

D
D vg* =  (A.2) 

 
 Enfin, M et N sont des  « paramètres de forme » granulométrique liés par l’expression : 
 

N

k
1M M−=     avec   MkN >  (A.3) 

 
où le paramètre kM  est considéré comme une valeur réelle contrairement à l’hypothèse utilisée 
par van Genuchten (1980) dans son équation définissant la rétention d’eau (cf. Section 2.5.3). 
Dans le cadre de ce travail, pour identifier les « paramètres de forme » des sols  la valeur de 
kM est choisie égale à 2 
 
 Les paramètres M, N et Dvg sont considérés connu puisqu’ils définissent la forme de la 
courbe de distribution de la taille des particules. Ces données accessibles par la mesure 
granulométrique du sol.  
 
 De la même manière, la distribution cumulée du rayon des pores du sol s’exprime par : 
 

mn

vg

R

R
1S

−























+=  (A.4) 
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où R est le rayon de pore ; et Rvg est le « paramètre d’échelle » permettant de normaliser le 
rayon de pore sous la forme : 
 

R

R
R vg* =  (A.5) 

 
 Par une approche identique à l’équation (A.3), n et m sont reliés par l’expression : 
 

n

k
1m m−=     avec   mkn >  (A.6) 

 
 Rvg, m et n sont des paramètres inconnus, pas directement accessibles par la mesure. 
L’objectif est de prédire ces paramètres à partir de F(D). 
 
 L’hypothèse de départ (Eq. A.7) considère que le rayon des pores R* et le diamètre des 
particules D* non dimensionnelles sont corrélés à une puissance près, faisant intervenir un 
paramètre de tortuosité β à priori inconnu (e.g., Fuentes et al., 1992). 
 

)β1(** DR
+∝  (A.7) 

  
 Cette hypothèse intègre le concept de « similarité de forme » entre F(D) et S(R) : 
 

SF ∝  (A.8) 
 
 Le remplacement de l’équation (A.7) dans l’équation (A.4) donne : 
 

( )[ ] mnβ1*
d

* dC1)d(S
−+

+=  (A.9) 

 
ou 
 

[ ]( )nβ1

1
m/1*

d 1SdC +− −=  (A.10) 

 
où Cd est un coefficient de proportionnalité 
 
 La transformation de l’équation (A.1) en substituant l’équation (A.2) donne : 
 

[ ]N

1
M/1* 1FD −= −  (A.11) 

 
 La combinaison des équations (A.10) et (A.11) exprime l’identité : 
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[ ]( ) [ ]N

1
M/1nβ1

1
m/1

d

1F1S
C

1 −=− −+−  (A.12) 

 
 La proportionnalité entre F et S exprimée par l’équation (A.8) est conditionnée par les 
identités suivantes : 
 

mM =  
)β1(nN +=  (A.13) 

 
 Les conditions exprimées par l’équation (A.13) induisent la relation entre km et kM 
définis par la contraction des équations (A.3) et (A.6) : 
 

β1

k

β1

MNN
mnnk M

m +
=

+
−=−=  (A.14) 

 
  Ce qui donne en simplifiant : 
 

β1
k

k

m

M +=  (A.15) 

 
 L’étude des courbes F(D) et S(R) passe à présent par l’analyse de leur point d’inflexion, 
respectivement (Finf, Dinf) et (Sinf, Rinf). La dérivé seconde de F(D) (Eq. A.1) est la première 
étape : 
 

1N

vg

1MN

vg

vg D

D

D

D
1

D
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


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+=  (A.16) 

 
puis 
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MN
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 (A.17) 

 

 Le point d’inflexion Dinf correspond à la condition spécifique 0
dD

Fd
2

2

= . L’équation (A.17) 

entraînant : 
  

( ) ( )
N

inf

vg

N

inf

vg

D

D
1N1

D

D
NM1














++=










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
+  (A.18) 

 
ou 
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1MN

1N

D

D
N

inf

vg

−
+=









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


 (A.19) 

 
ou  
 

N

1

vginf 1N

1MN
DD 









+
−=  (A.20) 

 
 Enfin, la substitution de l’équation (A.20) dans (A.1) donne : 
  

M

inf 1MN

NMN
F

−










−
+=  (A.21) 

 
 En appliquant le même développement, le point d’inflexion (Sinf, Rinf) s’exprime par : 
 

n

1

vginf 1n

1mn
RR 









+
−=  (A.22) 

 
et 
 

m

inf 1mn

nmn
S

−










−
+=  (A.23) 

 
 En s’appuyant sur les identités de l’équation (A.13), l’équation (A.23) donne :  
 

M
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
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ou  
 

MM

inf 1MN

β
1
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1MN
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S 
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



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
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−
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
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ce qui permet d’obtenir, en utilisant l’équation (A.21), la relation entre Sinf et Finf  : 
 

M

infinf 1MN

β
1FS 


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

−
−=  (A.26) 
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comme la relation entre Sinf et Finf  est totalement indépendante de R et D, l’équation (A.26) 
peut également s’exprimer comme : 
 

M

1MN

β
1)D(F)R(S 


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

−
−=  (A.27) 

 
 La Figure 87 représente la relation entre les courbes S(R) et F(D). La translation induite 
par l’équation (A.26) s’observe sur le graphique. Il convient à présent d’exprimer 
mathématiquement la translation horizontale, c'est-à-dire la proportionnalité entre R et D. 
  

 
 

Figure 87 :  Courbe de la distribution cumulée de la taille des particules (F(D)) en bleu,  
Courbe de la distribution cumulée de la taille des pores (S(R)) en rouge 

 
 Les équations (A.19) et (A.22) simplifiées à partir des expressions (A.2) et (A.6)  sont le 
point de départ de la nouvelle étape analytique :  
 

N

1

*
inf 1MN

1N
D 









−
+=      et      

n

1
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


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


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 En s’appuyant sur les identités de l’équation (A.13), *
infR  est définie par : 

 

N
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*
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β1MN

β1N
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ou 
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soit 
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c'est-à-dire 
 

( ) ( )
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L’identité (A.32) permet alors de définir la translation en R* et D* : 
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avec R* toujours supérieur à D*, (R* > D*). 
 
 En reprenant la même démarche analytique pour la relation entre R et D,  
le développement donne : 
 

n

1

vg

inf

1n

1mn

R

R









+
−=  (A.34) 

 

N

β1

vg

inf

β1N

β1MN

R

R
+










++
−−=  (A.35) 

 

N

β1

vg

inf

β1N

β1MN

1MN

1N

1N

1MN

R

R
+










++
−−

−
+

+
−=  (A.36) 

 
soit 
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et 
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permettant d’obtenir finalement 
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 L’équation (A.39) a pour conséquence, dans une même fraction de sol, qu’un rayon de 
pore R est toujours supérieur au diamètre D des particules associées. Ce résultat est tout à fait 
conforme à la représentation des courbes F(D) et S(R) sur la Figure 1.  
 
 La prochaine étape de la démonstration se concentre sur la définition du paramètre de 
tortuosité β.  
 
 12.1.2. Paramètre de tortuosité 
 
 Fraction de particules solides 
 

Les particules solides et les pores du sol sont abordés par fractions de rayons de pores 
et des diamètres de particules liés.   

 
Le volume de particules solides vsd correspondant à des particules de diamètre D 

s’exprime par la formule géométrique : 
 

no.D
6

π
)D(v 3

sd =  (A.40) 

 
où les particules de diamètre D sont considérées comme des éléments sphériques ; no est le 
nombre de particules de diamètre D. 
 
 La courbe de distribution cumulée de la taille des particules F définie dans l’équation 
(A.1) peut s’exprimer également sous la forme d’une intégrale dont l’expression s’inspire de 
la dérivée première en fonction de D (Eq. A.16) : 
 

dx
x

D

x

D
+1

D

MN
=F

1N
D

0

vg

1MN

vg

vg

+−

∫ 






























-

 (A.41) 

 
où x est une variable d’intégration. 
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 La distribution cumulée de la taille des particules F peut s’écrire également en fonction 
des volumes : 
 

st

s

V

V
F =  (A.42) 

 
où Vst  est le volume total de sol comprenant toutes les particules dont le diamètre est inférieur 
à 2 µm ; et Vs est le volume total de sol comprenant toutes les particules dont le diamètre est 
compris entre 0 et le diamètre D de la fraction de sol considéré.   
 
 Vs peut être exprimé par : 
 

∫=
D

0

'
sds dx)x(vV  (A.43) 

 
où vsd

’ est la dérivée de Vs . Physiquement, vsd
’ s’exprime en 2 dimensions et représente donc 

une surface. Le produit de vsd
’ à D permet de retrouver vsd :  

 

Dvv '
sdsd =  (A.44) 

 
 Par la suite, la combinaison des équations (A.41), (A.43) et (A.44) permet de construire 
l’équation : 
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 L’association entre les équations (A.1) et (A.45) donne finalement : 
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soit 
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 Enfin, en s’appuyant sur l’équation (A.40), l’équation (A.47) devient : 
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st DF
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π

6
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++
 (A.48) 

 Fraction de pores 
 
En prenant l’image d’un tube capillaire, le volume vp de la fraction de pores associée aux 

pores de rayon R s’exprime par :  
 

e
2

p LRπv =  (A.49) 

 
où Le est la longueur du chemin effectif. Le se distingue du chemin apparent La. La Figure 88 
permet d’appréhender la différence entre ces deux appréciations concernant la connexion des 
espaces porales dans un volume de sol.  
 

 
 

Figure 88 : Schéma définissant le concept de tortuosité 
 
 Le rapport entre Le et La introduit mathématiquement le concept de tortuosité τ  
(e.g., Kutilek et Nielsen, 1994). 
 

a

e

L

L
τ =  (A.50) 

 
 Le paramètre La peut être exprimée en fonction du diamètre des particules de sol D, 
associées à la fraction de pores de rayon R, et du nombre de particules no, par : 
 

D.noLa =  (A.51) 
 
 La combinaison des équations (A.49), (A.50) et (A.51) donne alors :  
 

noDτRπv 2
p =  (A.52) 
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 Le concept de tortuosité peut également être défini à partir de la dimension fractale des 
pores du sol Dfpor par l’équation (Fuentes et al., 1992) : 
 

Dfpor
3

2

R
τ

R ∝  (A.53) 

 

 Pour faciliter la lecture, l’expression porDf
3

2
est remplacée par le symbole pf. 

L’équation (A.53) devient alors :  
 

pf1
s Rττ −=  (A.54) 

 
où τs est un coefficient de corrélation liée à la tortuosité. 
 
 La combinaison des équations (A.52) et (A.54) permet d’obtenir : 
 

noDRτπv pf3
sp

−=  (A.55) 

 
 Pour l’équation (A.55) conserve une cohérence dimensionnelle, le coefficient τs est 
exprimé dans la dimension [L]pf-1. 
 
 À partir de la même démarche suivie pour l’analyse de la distribution cumulée de la 
taille des particules, le développement de la distribution cumulée de la taille des pores dérivée 
de l’équation (A.4) donne : 
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où Vpt est le volume total de tous les pores du sol. 
 
  L’équation (A.56) permet d’obtenir finalement : 
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 (A.57) 

 
 La combinaison des équations (A.55) et (A.57) donne : 
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puis : 
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 Le regroupement des équations (2.48) et (2.59) permet d’obtenir une identité, où le 
terme no a disparu, dont l’expression est : 
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puis 
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 A présent, afin de simplifier l’équation (A.61) il est utile d’exprimer la porosité ε en 
fonction des volumes. Ainsi, la porosité ε est le rapport entre le volume total des pores et le 
volume total du sol dont l’expression est :  
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et par extension 
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st −=  (A.63) 

  
 En s’appuyant sur les résultats des équations (A.27) et (A.63), l’équation (A.61) 
devient : 
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puis 
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 A partir de la corrélation entre R* et D* définie dans l’équation (A.33), l’équation (A.65) 
donne : 
 

)pf3)(β1(N

)β1)(2N(
*

1
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+++ =  (A.66) 

 
avec 
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 Pour que l’égalité de l’équation (A.66) soit vérifiée, le coefficient C1, qui est une 
constante, est nécessairement égal à 1 et l’identité entre les exposants entraînent :  
 

)pf3)(β1(N

)β1)(2N(
β1

−++
++=+  (A.68) 

 
 La simplification donne finalement : 
 

β1

β31
pf

+
+=  (A.69) 

 
et  
 

pf3

1pf
β

−
−=  (A.70) 

  
 Lorsque le phénomène de tortuosité n’intervient pas (sol très sableux) alors β=0 et pf=1. 
Cette conséquence de l’équation (A.69) valide la consistance des développements analytiques 
ayant permis d’aboutir à ces résultats. 
  
 Le symbole pf a permis de simplifier l’écriture de formulation de la dimension fractale 
des pores : 
  

porDf
3

2
pf =  (A.71) 

 
avec 1 ≤ Dfpor ≤ 3 (Fuentes et al., 1992) et par extension 1.5 ≤ pf ≤ 4.5. Néanmoins, pour 
répondre aux conditions mathématiques de l’équation (A.70) pf sera contraint par 1.5 ≤ pf < 3.  
 
 La combinaison des expressions (A.70) et (A.71) donne : 
 

por

por

Df29

3Df2
β

−
−

=  (A.72) 

 
 La dimension fractale Dfpor peut être exprimée en fonction du paramètre de forme Shpor, 
ou « shape-index », de la courbe de distribution cumulée de la taille des pores d’un sol,  
par l’expression (Fuentes et al., 1992) : 
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porpor Sh3Df −=  (A.73) 
 
ce qui permet d’obtenir par substitution dans l’équation (A.72) : 
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Sh23

Sh23
β

+
−

=  (A.74) 

 
 Dans la Section (2.5.2) du mémoire que : 
 

β1

Sh
Sh par

por +
=  (A.75) 

 
où Shpar est le « shape-index » de la courbe de distribution cumulée de la taille des particules.  
 
 L’intégration de l’expression (A.73) dans (A.72) induit les développements suivants : 
 

03Sh2βSh2β3 parpar
2 =−++  (A.76) 
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β
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pour finalement définir β par l’expression : 
 

parSh
3

2
1β −=  (A.79) 

 
où Shpar s’exprime en fonction des « paramètres de forme » M et N relatifs à la texture du sol 
(pers. comm., Haverkamp, 2014) : 
 

1M

MN
Shpar +

=  (A.80) 

 
Les paramètres M et N sont obtenus sur la courbe de distribution cumulée de la taille 

des particules, elle-même issue des mesures granulométriques.   
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 12.1.3. Paramètre Rvg 
 
 Pour établir totalement la relation entre la courbe de distribution de la taille des 
particules et la courbe de distribution de la taille des pores, le dernier paramètre à relier aux 
particules solides du sol est Rvg. Pour rappel, Rvg est le « paramètre d’échelle » permettant de 
normaliser le rayon de pore R. 

 
Le point de départ est l’équation (A.66) ou l’égalité C1=1 est établie, donnant alors 

l’équation suivante issue de l’expression (A.67) : 
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 L’analyse de l’équation (A.67) montre que les 2 paramètres inconnus sont la porosité ε 
et le coefficient de corrélation liée à la tortuosité τs qui est une constante. 
 
    Dans le cas particulier d’un sol non affecté par le phénomène de tortuosité, β=0 et p=1 
(Eq. A.69),  l’équation (A.81) se simplifie par :  
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ce qui permet d’exprimer la porosité ε par :  
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soit 
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 En utilisant cette identité dans l’équation (A.81), l’unique inconnue devient Rvg : 
  

M1

pf1
vg

N

)pf3)(β1(N

β1MN

1MN
R)β1(

)β 1MN)(1N(

)1M(Nβ
1

+
−

−++










−−
−+=









−−+
++  (A.85) 

 
donc  
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 Les exposants peuvent être simplifiés en utilisant la relation entre β et pf  (A.69) pour 
donner : 
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et ainsi 
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Rvg est finalement exprimé uniquement en fonction de paramètres issus, plus ou moins 

directement, de la courbe de distribution cumulée des particules qui ne nécessite qu’un 
tamisage granulométrique. La forme la plus simplifiée de Rvg donne :    
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 Finalement, tous les éléments nécessaires, pour décrire la courbe de distribution 
cumulée de la taille des pores, sont définis à partir de paramètres de la courbe de distribution 
cumulée de la taille des particules. 



251 
Université de la Polynésie française 

Matthieu Aureau 
 

12.2.  Matériels et protocoles de mesures hydrologiques 
 
 12.2.1. Pluviométrie 
 
 Afin d’obtenir, des séries de données pluviométriques continuent, des pluviomètres à 
auget sont utilisés pour la mesure des précipitations. Le pluviomètre à auget permet de 
mesurer la quantité d’eau précipitée en continu et ainsi de déterminer la quantité d’eau 
précipitée en fonction du temps. Il est alors possible de calculer l’intensité de la pluie en  
« mm/h » sur des pas de temps ∆t courts de l’ordre de 1 à 6 minutes. 
 
 Le pluviomètre à auget récolte la pluie dans un réceptacle en forme d’entonnoir (Figure 89). 
L’eau ainsi recueillie s’écoule d’un ajutage calibré vers un auget. Lorsque cet auget est 
rempli, il bascule sous l’effet du déplacement de son centre de gravité : l’eau s’écoule à 
l’extérieur de l’appareil et l’auget opposé se remplit à son tour jusqu’au prochain 
basculement. Lors de chaque basculement, un dispositif couplé aux augets permet de fermer 
un contact électrique. Les impulsions électriques sont horodatées et enregistrées sur une 
centrale d’acquisition de données. La technologie du pluviomètre à auget est largement 
diffusée. La robustesse de cet équipement n’est plus à démontrer. 
 

 
 

Figure 89 : Schéma du pluviomètre à auget 
 
 Les pluviomètres doivent être positionnés sur un espace plat à une distance théorique 
d’au moins quatre fois la hauteur de l’arbre le plus proche, moins la hauteur du pluviomètre 
(Figure 90). 

 
 

Figure 90 : Positionnement idéal d’un pluviomètre (© Météo France) 
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 12.2.2. Mesure de débit 
 
 L’acquisition d’une chronique de débit est cruciale pour l’étude et la compréhension de 
la dynamique d’écoulement d’un cours d’eau, et par extension pour déterminer son potentiel 
hydroélectrique. La mesure du débit dans un cours d’eau de type torrentiel n’est pas une 
donnée que l’on ne peut acquérir par l’intermédiaire d’un instrument de mesure spécifique.  
La méthodologie généralement appliquée consiste à établir une relation mathématique entre la 
hauteur d’eau que l’on peut mesurer en continu et le débit qui est évalué ponctuellement.  
La hauteur d’eau est mesurée à l’aide d’une sonde limnimétrique convertissant la pression 
d’eau en hauteur. Le débit est évalué soit par jaugeage au moulinet hydrométrique, soit au 
travers d’un déversoir artificiel.  
 
 Le jaugeage est une action ponctuelle que permettant de mesurer la vitesse de l’eau en 
un point à l’aide d’un moulinet hydrométrique. Plusieurs points de jaugeage, réalisés dans le 
profil d’un cours d’eau, permettent de calculer le débit (Eq. A.90). La mise en correspondance 
des débits ponctuels et des hauteurs d’eau permet d’établir une relation mathématique ou « 
courbe de tarage » qui sert à transformer l’ensemble des données de hauteur d’eau en débit. 
Cette courbe est variable dans le temps et l’espace, elle peut évoluer en fonction des 
modifications géomorphologiques du lit de la rivière. Sa formule générale est la suivante : 
 

 
mSUQ =  (A.90) 

 

où, Q [L3T-1] est le débit du cours d’eau ; U [LT -1] est la vitesse moyenne mesurée par le 
moulinet et Sm [L2] est la section mouillée correspondante. 
 
 Aucun des deux paramètres de l’équation (A1) n’est facile à mesurer : 

- la vitesse locale de l’eau [LT-1] dans la section mouillée d’une rivière est loin d’être 
uniforme ; pour calculer la vitesse moyenne d’écoulement, les mesures locales de 
vitesse (u) doivent être répétées à plusieurs endroits dans la section mouillée selon un 
protocole bien précis ; 

- la section mouillée Sm dépend entièrement des caractéristiques géométriques du lit du 
cours d’eau ; lesquelles peuvent fortement varier avec la hauteur d’eau dans la rivière 
(Figure 91). 

 
 

Figure 91 : Section mouillée (Sm) d'un cours d'eau 
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Mesure ponctuelle du débit 
 

 La vitesse moyenne d’écoulement d’eau (U ) d’une section mouillée est calculée à 
partir d’une série de vitesses locales (u) mesurées selon un protocole bien précis. La Figure 92 
illustre l’application de cette méthode dite « jaugeage point par point » : les vitesses ponctuelles 
(u1j, u2j, …, uij, …, unj) sont mesurées en différents points d’une section transversale, le long de 
verticales (v1, v2, …, vj, …, vm) choisies à l’avance (Aldegheri M., 1979). 
 

 
 

Figure 92 : Protocole de mesures par jaugeage de la vitesse d'écoulement d'eau locale  
dans une section transversale avec la section médiane (sj) encadrée en rouge 

 

 À l’aide de ces mesures, la vitesse moyenne (U ) [LT -1], la surface de la section 
mouillée Sm [L2], le rayon hydraulique de la section mouillée R [L], la hauteur d’eau moyenne 
de la section mouillée [L] et le débit Q [L3T-1] sont déterminés. 
 
 Notons, que le calcul de ces paramètres hydrauliques est seulement valable pour un 
temps t donné. Sur une période longue, la section mouillée évolue et les valeurs des 
paramètres changent. Ceci est surtout le cas pour des cours d'eau de type torrentiel. 
 
 Pour mesurer la vitesse locale (u) d’écoulement de l’eau, on utilise un moulinet 
hydrométrique. L’ensemble du dispositif est composé d’un moulinet fixé sur une perche. Une 
hélice est fixée sur le moulinet, le type d’hélice dépend de l’ordre des grandeurs du débit à 
mesurer. Le moulinet est connecté par câble à un enregistreur spécifique qui enregistre le 
nombre de tours d’hélice sur un pas de temps prédéfini (10s, 15s, 20s, 30s, 60s …).  
 
 L'enregistreur compte le nombre de tours d’hélice qui doit alors être transposé en vitesse 
[m/s] qui correspond à la vitesse de l’eau au point de la mesure. Cette vitesse est obtenue par 
une formule mathématique (Eq. A91). 
 

 anκu h +=  (A.91) 

 
où u est la vitesse de l’eau au point de mesure [LT-1] ; κ est le pas hydraulique de l’hélice [-] ; 
nh est le nombre de tours de l’hélice en 1 seconde ; a est une constante [LT-1]. 
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 Les paramètres a et κ sont des caractéristiques matérielles dépendant de la fabrication, 
ils sont fournis par le constructeur après étalonnage des hélices du moulinet.  
 
 La vitesse est mesurée sur tous les points du profil du cours. La vitesse moyenne 
rapportée à la surface du profil du cours d’eau donne le débit Q [L3T-1]. 
 
Mesure continue du débit 
 
 Afin de connaître en continu le débit d’un cours 
d’eau, la méthodologie indirecte s’appuie sur la mesure de 
la hauteur d’eau ou plus précisément de la cote 
limnimétrique. 
 
 Pour cela, on utilise une sonde limnimétrique  
(Figure 93) immergée dans le cours d’eau et reliée à un 
enregistreur (identique à celui des pluviomètres à auget). Ce 
type de mesure peut être effectué en continu sur des longues 
périodes de temps. 

 
 

Figure 93 : Sonde limnimétrique 

 
 Les mesures ainsi récoltées sont ensuite reliées aux débits à l’aide d’une courbe de 
tarage qui exprime la relation entre les débits de la rivière et la hauteur d’eau dans le cours 
d’eau. Les valeurs de débit nécessaires pour la construction de la courbe de tarage sont 
obtenues par la méthode de mesure ponctuelle par jaugeage. 
 
 Bien que la mise en place d’une courbe de tarage soit assez complexe, elle permet une 
analyse en continu des débits fluviaux. Cependant, il faut noter que la courbe de tarage est 
spécifique à la section de la rivière où elle est déterminée (« Site specific ») ; elle peut varier 
également dans le temps en fonction des évolutions du lit du cours d’eau surtout dans des 
cours d’eau de type torrentiel. 
 
Courbe de tarage 
 
 Pour la construction de la courbe de tarage, il est important d’utiliser des points de 
mesures sur une gamme de débits aussi grande que possible, incluant des mesures de faibles 
débits (débit d’étiage) ainsi que celles des crues brutales lors des fortes pluies.  
Plus l’intervalle des points de mesures est grand, moins il y a d’erreurs de calage et 
d’interprétation. 
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 En projetant les mesures sur un graphique à deux dimensions avec la hauteur d’eau he 
en abscisse et le débit Q en ordonnée, on obtient un nuage de points. Il s’agit ensuite de 
calculer par la méthode des moindres carrés la relation qui explique de façon optimale ce 
nuage de points. La Figue 94 en présente un exemple type. 
 

 
 

Figure 94 : Exemple type d’une courbe de tarage - Q(he) 
 
 La courbe de tarage peut-être fortement non linéaire et est définie théoriquement d’une 
manière univoque. La réalité en milieu naturel est souvent plus complexe. En effet, la relation 
n’est généralement pas univoque au fil du temps. Les périodes de crues et d’étiages ont des 
caractéristiques particulières qui entraînent souvent des relations (Q = f(he)) différentes,  
ce qui a pour conséquence de créer une courbe de tarage composée de deux branches avec un 
point de « singularité » (Jaccon G., 1986) (Figue 95). 
 

 
 

Figure 95 : Courbe de tarage avec point de singularité ou rupture de pente 
 



Université de la Polynésie française 
Matthieu Aureau 256 

 

 Tout au long du processus de construction de la courbe de tarage, plusieurs étapes 
engendrent des biais. Les principales problématiques sont consécutives aux mesures sur le 
terrain, à la difficulté de définir précisément la géométrie du lit du cours d’eau (section 
mouillée) et aux approximations des calculs.  
  

12.3.  Tahiti Rain Elevation Model 
 
 Le réseau de stations de mesures pluviométriques est géré par le service hydrologie de 
la Polynésie française. Ce réseau est composé de 36 stations de mesures dont 27 utilisent des 
pluviomètres à auget, 22 sur Tahiti Nui et 5 sur Tahiti Iti, permettant de mesurer 
instantanément et précisément les précipitations. Ce réseau est assez inégalement réparti sur 
l'ensemble de l'île avec des densités très variables en fonction des vallées.  
 
 Les caractéristiques géographiques, topographiques, orographiques et climatologiques 
dissuadent de l'utilisation de méthodes usuelles qu'elles soient déterministes ou statistiques 
pour définir la distribution spatiale des pluies sur Tahiti. L’objectif de ce travail a été de 
développer un modèle plus approprié aux conditions spécifiques de l'île, en utilisant le réseau 
de mesure existant. L’ambition est de proposer un modèle facilement reproductible permettant 
également de travailler sur différentes échelles de temps allant de la journée au mois.  
Le modèle est désigné par l’acronyme TREM pour Tahiti Rain Elevation Model. 
 
 Tout d’abord, une zone d'étude est définie. Elle est constituée de bassins versant 
homogènes d'un point de vue orographique et leur orientation est équivalente par rapport aux 
alizés dominants d'Est. Ces zones d'étude sont appelées "zone homogène". L'hypothèse  
sous-jacente fixe l'altitude comme le facteur prédominant permettant de décrire la distribution 
spatiale de la pluie à l'intérieure d'une zone homogène. Une zone, ainsi définie, abrite n 
stations de mesures. L'altitude de la station i (i est l’index de la station, 1 ≤ i ≤ n) est notée Ai 
[L] et le cumul des précipitations pour cette station est PA,t [L/L 2], à l’échelle de temps t [T] 
(jours, semaine, mois, année). Une station "synthétique" ou station "moyenne", m,  
est virtuellement créée. Elle est positionnée à l’altitude Am, correspondant à l'altitude moyenne 
des stations réelles de la zone d'étude.  
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 La pluviométrie de la station m, est calculée comme la moyenne géométrique des 
précipitations, pondérée par un coefficient δm [-] permettant de prendre en compte la 
proximité, en terme d'élévation, entre une station i et la station m :  
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 Le cumul des précipitations enregistré par la station i, donc à l’altitude Ai, est noté PAi,t. 
De la même manière, PAm,t représente le cumul des précipitations à l’altitude Am: 
  








= ∑
=

n

1i
t,Aimt,Am )Pln(δexpP  (A.94) 

 
 L'étape suivante consiste à étudier les corrélations entre les données synthétiques PAm,t 
et les données réelles récoltées dans les stations de mesures PAi,t. Ces corrélations sont 
obtenues en réalisant des régressions linéaires entre PAm,t et PAi,t, par la méthode des moindres 
carrés. Les droites de régression ont pour contrainte de passer par l'origine, leur équation est 
ainsi de la forme : 
  

xρy i ⋅=  (A.95) 

 
où x est la variable explicative, soit PAm,t , et y représente la valeur estimée, c'est-à-dire les 
précipitations calculées à l'altitude Ai à partir des données de la station synthétique PAm,t .  
Le coefficient de corrélation de la droite de régression est noté ρi.  
 
 Le coefficient de détermination R2 représente la variance de la régression et ainsi sa 
qualité prédictive (0 ≤ R2 ≤ 1). Si 0.7 ≤ R2, la régression est considérée de bonne qualité 
validant la corrélation entre PAm,t et PAi,t. Dans le cas contraire, il faut conclure que les 
données ne sont pas suffisamment corrélées, les stations de mesures sélectionnées pour 
construire le modèle ne sont pas pertinentes, la zone d'étude doit donc être restreinte.  
Le processus est à relancer. 
  
 Lorsque toutes les relations sont validées, un tableau met en correspondance les 
coefficients de corrélation ρi des droites de régression et les altitudes Ai.  
 
 Il est nécessaire de vérifier l'ordre croissant des ρi (ρ1 < … < ρi < …< ρn). Si l'altitude 
est la variable explicative de la distribution pluviométrique, la pente de la droite de corrélation 
doit augmenter lorsque la donnée à expliquer est issue d'une station de mesure dont l'altitude 
est plus importante que pour la station synthétique. Si l'ordre des ρi n'est pas respecté, la zone 
d'étude est à modifier.  
  
 Par une régression linéaire et un changement de variable apparait une relation de type 
exponentielle unissant les coefficients de corrélation et les altitudes :  
  

mAiβ

mt,Amt,Ai eαPP̂ ⋅=  (A.96) 

 

où t,AP̂  est la pluie estimée à l'altitude Ai pendant la période t. Les deux paramètres αm et βm 

dépendent de la zone d'étude et du réseau de station de mesure utilisé pour construire le 
modèle. 
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 En résumé, le principe du modèle TREM est la construction virtuelle d’une station 
synthétique dont la pluviométrie est la moyenne géométrique des mesures issues d’un réseau 
de stations dans une zone géographiquement et topographiquement homogène.  
La spatialisation de la pluviométrie est issue du calcul d’une fonction dépendant de la 
pluviométrie synthétique et de l'altitude.  
 
 TREM a l'avantage d'être facile à reproduire. Il est dynamique, c'est-à-dire qu'il s'adapte 
à un réseau de mesure inégalement réparti et de faible densité. Plus le réseau est fourni plus le 
modèle devient précis.  
 
 Le principe de la validation croisée (Stone, 1974) permet de valider le modèle et son 
hypothèse de l'altitude comme facteur prédominant de la distribution des précipitations.  
La performance du modèle est évaluée en comparant les données d'une station située à 
l'altitude, n'ayant pas participé à la construction du modèle, c’est la station témoin,  
aux valeurs prédites par le modèle à cette même altitude. Pour plus de robustesse, ce principe 
de validation sera répété pour chaque station de mesure dans la zone d'étude, méthode  
 « Leave-one-out »  (Plutowski et al., 1994). 
 


