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MOD~LISATION DU TRANSPORT DES ISOTOPES 

STABLES DE L’EAU (I8o ET D) DANS LE CAS D’UN 

SOL NU  EN CONDITIONS  NATURELLES 

A. MELAYAH‘~~, L. BRUCKLER~, T. BARIAC’ 

RÉSUMÉ 

Nous proposons  dans  ce travail un  modèle  mécaniste  de  prévision  du 
comportement  des  isotopes stables de l’eau (lSO et 2H) dans le système  sol 
atmosphère  soumis à des  conditions  climatiques  quelconques.  Les principales 
caractéristiques du  modèle sont le  couplage  entre  les flux dans le sol et  dans 
l’atmosphère par l’intermédiaire du bilan  d’énergie à la surface du sol et  de la 
convection  turbulente  dans  les  basses  couches  atmosphériques, la prise en 
compte  simultanée  des flux isotopiques  diffusifs  et  convectifs  en phase liquide 
et gazeuse, et le  couplage de ces flux isotopiques  avec  un  modèle de transfert de 
masse  et  de  chaleur.  L’expérimentation  s’appuie sur le suivi in situ pendant 
50 jours d’une  parcelle  de sol nu, sur laquelle  ont  été caractérisés le bilan 
d’énergie  et  les  conditions  microclimatiques  locales  au cours du temps, les 
propriétés hydrodynamiques  et  thermiques  du  sol,  l’évolution  des profils hydri- 
ques,  thermiques  et  isotopiques. Les résultats de la confrontation entre théorie 
et expérience  montrent un accord  global  entre  prévision  et  observation aussi bien 
en ce qui concerne  les flux de  masse  et  de  chaleurs  que  les teneurs isotopiques. 
Cependant,  des  améliorations du  modèle  sont  suggérées  et la forte variabilité 
spatiale observée  nécessite  une  intensification  importante de l’échantillonnage. 
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La connaissance  des  termes  du  bilan  hydrique  des sols interesse  des  disciplines 
connexes telles que  l‘hydrologie,  l’agronomie, la mét:etorologie, et d’une fapn  
plus gbnerale, les  sciences  de  l’environnement. Parmi les di.ffkrents termes  du 
bilan  hydrique,  l’évaporation  suscite  des  recherches  justifiees tant par leurs 
aspects thkoriques  (les  processus  du transport et du  changement  de phase dans 
les  milieux  poreux),  que par leurs  consdquences  pratiques  (mise au point  de 
methodes de mesure  de  l’évaporation  en  conditions  naturelles). En ce qui 
concerne  la  quantification de  I’kvaporation in situ, on distingue  classiquement  les 
m6thodes microclimdiques  basees sur la mesure  du  bilan cl’6nergie et des 
échanges turbulents dans les basses  couches  de I’atmosphCre, et les  methodes 
basees sur l’estimation  du  bilanhydrique  au sol. Eapremikre  famille de methodes 
necessite  souvent un  ensemble de conditions  restrictives  (dimensions  de la 
parcelle,  homogenéite  du  couvert),  tandis  que la seconde  famille est lourde B 
mettre  en euvre et tres sensible ii %a variabilite  spatiale. Dans ce  contexte,  les 
methodes basees sur la cornaissance des  teneurs  des  espbces  isotopiques  lourdes 
de  l’eau  et  de  leur  6volution  peuvent  constituer  une  alternative. En e.ffe.t, les 
espèces  isotopiques  lourdes  de  l’eau psssbdent des  proprietés  physiques et 
chimiques  proches  de  celles de l’eau  ordinaire et représentent  ainsi  des traceurs 
intimes  de la rnolh.de d’eau dams les  dtudes  de transfert de masse dans les sols 
capables d‘indiquer  l’origine et l’histoire  de  l’eau.  De plus, le  changement  de 
phase liquide-vapeur de  l’eau  favorise la vaporisation des molecules  légères (et 
inversement  pour la condensation)  et  l’eau  liquide  restante  s’enrichit  en  isotopes 
lourds.  Ces  derniers  marquent  ainsi  naturellement le processus  d’tvaporztion  du 
sol. 

L’inter& de  ce  traqage  naturel de  1’6vaporation et la recherche  d’indicateurs 
isotopiques  quantitatifs  de l’hqxxation du sol a suscité un certain  nombre  de 
travaux depuis  plusieurs  dbcemies. CRMG et G O I ~ ~ O N  (1965) ont mod8lisC les 
transferts des  isotopes  stables  de  l’eau  lors  de  l’évaporation ipartir d’une surface 
d’eau libre. Z I ~ . W . I E R M ~  et al., (1967) ont constat6 que  l’enrichissement 
isotopique & la surface d’un  sabile sature d’eau  soumis B un  r6gime  évaporatoire 
permanent  diminue de maniere ewponentielle avec Pa profondeur, et que  le taux 
d‘Cvaporation est proportionnel A la profondeur moyeme de pCn6tration de cet 
enrichissement.  Ces travaux ont et6 etendus aux sols non satures par BARNES et 
ALLISON (1983) qui ont developpe  un  modele  simplifie decrivant les  profils 
isotopiques  dans un sol  sableux  en  6vaporation  en  conditions  hydriques et 
isotopiques  stationnaires  et  isothermes.  cette  occasion,  ces  auteurs ont propose 
trois methodes  d’estimation  de  i’evaporation ii partir de  profils  isotopiques. 
Bmms et ALLISON (1984) ont 6tudiC  l’effet  d’un gradient de temperature sur le 
comportement  des  isotopes dans le sol pour  des  rkgimes  hydriques  permanents 
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et ont montré  que  l’absence de prise  en  compte  des effets thermiques peut, dans 
le cas où les flux gazeux  sont  non  négligeables,  induire  des  erreurs sur la prédiction 
des profils isotopiques,  et par conséquent sur l’estimation  de  l’évaporation. A 
cette occasion, les auteurs ont  souligné  l’intérêt  du traçage isotopique dans la 
décomposition  des flux d’eau  liquide  et  gazeuse  dans le sol. BARNES et ALLISON 

(1988), W m s ~ e t a l . ,  (1988) et BARNES et Wmcm (1989) ont  étudié  le cas des 
régimes  hydriques transitoires en  conditions  isothermes. Ils concluent  que, pour 
un même taux global  d’évaporation,  les  profils  isotopiques  correspondant aux 
régimes  permanent ou transitoire sont  proches.  Enfin, MATHIEU (1 993) introduit 
un couplage explicite entre transport de l’eau, de la chaleur, et transport des 
isotopes stables de  l’eau  et  applique  le  modèle  proposé au cas d’une  colonne  de 
sol  soumise à évaporation  en  laboratoire. 

Malgré  les  apports  considérables de  ces  différents travaux ànotre connaissance 
sur le comportement  des  isotopes  stables  de  l’eau  en  cours  d’évaporation,  leur 
transposition directe à des  situations  de terrain plus ou  moins  complexes est 
impossible  compte  tenu de leurs hypothèses  restrictives  (absence de couplage 
entre le sol et l’atmosphère par exemple).  Le but de  ce travail est de généraliser 
et  d’étendre  ces travaux à des  sols  et  pour  des  conditions  climatiques  quelcon- 
ques, en  proposant  un  modèle  de transfert qui  réunit  les  principales  conditions 
suivantes : prise en  compte  du  transport  de  masse  et  de  chaleur  en  régime 
transitoire et  couplage  avec  les flux isotopiques  de  nature  convective  et  diffusive, 
couplage des transferts d’eau, de  chaleur  et  d’isotopes  dans  le sol avec le bilan 
d’énergie à la surface du sol et  la  turbulence  dans  les basses couches  de 
l’atmosphère,  et  finalement,  comparaison  des résultats du  modèle avec des 
données acquises in situ en  conditions  climatiques  naturelles. 

BASES THÉQRIQUES DU MODÈLE 

TRANSPORT DE MASSE ET DE CHALEUR DANS LE SOL 

Le modèle  décrivant le transport de  masse  et de chaleur  dans  le sol est un 
modèle  mécaniste  qui fournit à chaque instant les  teneurs  en eau et  les 
températures dans  le sol. On  donnera ici  un aperçu synthétique  des bases du 
modèle. En ce qui  concerne  les transferts hydriques  dans le sol, les principales 
hypothèses  sont  les  suivantes : les  flux  sont  monodimensionnels  et  le  sol  est  rigide, 
l’eau est incompressible  et  chimiquement  pure, la vapeur  d’eau  est  assimilée à 
un gaz parfait et la pression  totale  dans la phase  gazeuse est constante  et  égale 
à la pression atmosphérique,  et  les  phases  liquide et vapeur de  l’eau  sont  en 
équilibre thermodynamique à chaque instant ce  qui  permet  d’utiliser la relation 
de  Kelvin entre l’humidité  relative  et  le  potentiel  hydrique  matriciel dans le sol. 
Pour la phase liquide,  les transferts d’eau  sont  décrits par la loi de Darcy 



gCn6rdisCe aux sols non sa-tu1-6~. Pour la phase  gazeuse,  les transferts de vapeur 
d’eau sont dkcrits par la loi  de  Fi&.  Enfin,  le flux de  chaleur d m s  le sol est egal 
ii la  somme des transferts  thermiques par conduction  (loi de Fourier) et d’unterme 
provenant  du  changement  de phase liquide-vapeur. En appliquant  les lois de 
conservation de la masse  et de l’knergie et en adoptant les hypotheses citees 
pr6cCdement, on obtient un systkme coup16 d’equations  diffkrentielles non 
lin6aires du second  ordre. La rksolution  du syst&me est faite par la mCthode des 
6lkments finis et requiert la connaissance  des  profils  initiaux de potentiel et de 
temperature  ainsi  que les Cvolutions  des  conditions  aux  limites au cours du temps 
(flux de chaleur  ou  température  pour  les  transferts  de  chaleur, flux d’eau ou 
potentiel  hydrique  pour  les transferts d’eau). 

Le  problème de IamodClisation  du  transfert  couple  d’isotopes stables de l’eau 
peut gtre formellement traite c o r n e  un cas particulier de transfert convectif- 
dispersif  de solutC, en prenant  en  compte  simultanCment  les flux isotopiques 
convectifs et difisifs I chaque  instan-t  dans  chacune  des  phases,  liquide et 
gazeuse. On d6fini1-a ainsi les flux convectifs  en  phase  liquide dkpendam% des 
gradients  de  potentiel ou des gradients de temp6rature, et en phase gazeuse 
dkpendarat des gradients de pression  partielle  ou de temperature. Par ailleurs, les 
flux diffusifs  d’isotopes sont liCes aux gradients de  concentration  isotopique dans 
chaque  phase et somt donnbs par la loi de Fi&. Dans la  phase  liquide, le coefficient 
de diffusion apparent englobe un terne de  diffusion  moleculaire et un terne li6 
A la dispersion. Dans la phase  gazeuse, le coefficient  de  diffusion effectif pour 
chaque  isotope est fonction  de la porositk libre h l’air, de la  tortussite, de la 
tempCrature et d’un  terme  caracterisant  le  fractionnement  isotopique  cinetique 
en  fonction  de la nature  de la diffusion  des  espèces  isotopiques. En combinant 
les Cquations dkcrivant  les flux isotopiques et I’Cquation  de continuit6  (conser- 
vation  de la masse), et en introduisant un coefficient de fractionnement  isotopi- 
ques entre les  phases  liquide  et  gazeuse  pour  chaque esp6ee isotopique, on aboutit 
i l’expressisn  explici-te d6crivant lavakation de concentration  isotopique dans le 
sol A chaque instant (MELAYAIP, 1994). La resolution  numkrique de l’équation 
obtenue est rCallisée par la m6thode  des  Blements finis et suppose connus 19état 
isotopique  initial et l’evolution  des  conditions  aux  limites  au cours du temps, 
celles-ci  pouvant  correspondre B une  concentration  isotopique  ou à un flux 
isotopique aux limites  du  système  Ctudié. 
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COUPLAGE AVEC L’ATMOSPHÈRE 

Le couplage avec  les flux dans  l’atmosphère  permet  de fournir aux modèles 
de transfert d’eau,  de  chaleur  et  d’isotopes  dans le  sol  les  conditions aux limites 
(à la surface du  sol)  calculées àpartir du  bilan  d’énergie  et  de la description  des 
flux turbulents dans  les  basses  couches  atmosphériques.  Le  bilan  d’énergie à la 
surface du sol permet  de  décomposer  le  rayonnement  net  en la somme  du flux 
de chaleur dans le  sol,  le flux de  chaleur  sensible,  et le flux de  chaleur latente. Le 
rayonnement  net est lui même calculé à partir des  rayonnements global et 
atmosphérique, et fait intervenir  l’albédo et la  température de surface. D’autre 
part, l’introduction de la convection  turbulente  dans  les  basses  couches  atmos- 
phériques  permet  d’écrire  les  différents flux sous  forme  du produit d’un 
coefficient  d’échange  dépendant de la  vitesse du  vent,  de la stratification 
thermique  de  l’air  et de la rugosité de surface (MONIN et OBUKHOV, 1954 ; 
BRUTSAERT, 1982),  et d’un gradient de température  dans  l’air (pour le flux de 
chaleur  sensible),  de  concentration de vapeur  d’eau  dans  l’air (pour le flux de 
chaleur latente), de concentration  en  isotopes  dans l’air (pour  les flux isotopi- 
ques).  Au total, les  équations de difision turbulente  sont  appliquées  de façon 
analogue à la masse totale d’eau  ou à chaque  espèce  isotopique,  ce qui permet 
de travailler dans un cadre théorique  unifié  et  cohérent  quel  que soit l’Clément 
traité. 

EXP~RIMENTATION IN SITU 

Dans le but d’acquérir  le jeu de  données  nécessaire à la mise au point  et à la 
validation du  modèle  de transport des  espèces  isotopiques  de  l’eau  en  conditions 
naturelles,  une  première  expérience de terrain a été conduite  pendant 50 jours en 
juillet et août 1990 sur un site  expérimental  situé au domaine St Paul  du centre 
Inra d’Avignon.  Les  mesures  issues  de  cette  expérience  constituent à la fois la 
base de  données  nécessaire àl’estimation des caractéristiques physiques du sol, 
à la caractérisation des  conditions  initiales  et aux limites du  modèle (hauteur de 
1  mètre au-dessus de la surface du sol  pour  la  condition  supérieure, 1 mètre  en 
profondeur pour la condition  inférieure), età la comparaison modèle-expérience. 
Par ailleurs, une  expérience  complémentaire  en  vue de connaître l’évolution  des 
isotopes stables de l’eau  dans la vapeur  d’eau  atmosphérique a été conduite sur 
la même parcelle en  1992  dans  des  conditions  climatiques  et  hydriques  proches 
de  celles  de  l’expérience  précédente. 

Ces  expériences  ont  été  conduite sur une  parcelle de 50 mètres  de  longueur  et 
de  20 mètres  de largeur, préalablement  travaillée sur une  couche de 15 à 
20  centimètres  de  profondeur  (rotobêche  et  rotavator). La texture de la parcelle 
(A = 27’2 % ; LF = 45,9 % ; LG= 15’8 % ; S = 11 %) est homogène. Le site est 
équipé  d’une  rampe  d’irrigation  àdéplacement  frontal,  utilisée  pour obtenir des 



&ts hydriques et isotopiques  initiaux les plus homogknes possibles. Au cours de 
l’experimentation (10 juillet au 2 août 1990, parcelle  initialement  irriguee 
soumise k 6vaporation en conditiom naturelles), les principales mesures  suivan- 
tes ont kt6 rbalistes : 
- en  ce qui concerne le  compartiment  atmosphQique, on a mesure la pluie, 

la vitesse du  vent (anCmom6tre impulsions), la tempdrature  (sonde de 
platine) et l’hamiditt relative de l’air (psychromktre e9entile A 
themocouples), ainsi que  les  rayonnements  global et net (pyrradiomBtre 
difftrentitiel). Le flux de chaleur  sensible a CtC mesure par  la methode des 
fluctuations  (capteur  Campbell),  le  flux de chaleur dans le sol par  analyse 
des profils thermiques au cours du temps. Le flux de chaleur latente est ’ 
alors dtduit de 1’6quation  du  bilan d’inergie. La figure 1 (domees 
climatiques de base) rtsume l‘ensemble  des principales conditions 
microclimatiques  et  Cnergttiques rencontrtes au cours de  l’experirnen- 
talion. Par ailleurs, la composition  isotopique de la vapeur d’eau 
atmosphérique  locale (experience de 1992) a et6 caracterisCe par des 
prCl6vemen.ts le matin (9 h) et  l’aprris-midi (15 h). Deux  campagnes de ‘- 
24 h de prtl6vements  intensifs supplimentaires (toutes  les  deux  heures) 
ont ttt redisees. Les prt18vernents  de la vapeur  d‘eau  atmssph6rique ont 
kt6 r6alisb B 1 mktre au-dessus de la  surface du sol en faisant passer un 
debit d’environ 1 i 2 l/mn B travers des  pikges B carboglace refroidis a 
-86 ”@ ; 

- pour le  sol, on a rnesurt les profils de potentiels  matriciel (tensiomktres), 
de teneur en  eau  (mesures  gravimktriques et mesures neutromiques) et de 
temperature au cours du temps (sondes de platine), ainsi que les profils 
isotopiques au cours de l’exp6riennce. Par ailleurs,  la stratification du profil de sol 
s’est faite sur la base de mesures de densite par transmission gamma et 
r6trodifhsion, et les  mesures de rugosite de surface (rugosimètre laser) ont k 

permis  d’avoir  un ordre de grandeur de la rugosite aerodynamique.  L’analyse  des 
domtes obtenues ipz sitzd a permis d’estimer la eonduetivitt hydraulique et la 
condus;tivitt.ePle~ique dans  le domaine non satur& La capacit6 calsrifique a 6tt 
estimee k l’aide du modèle de DE VRIES (19631, le  coefficient de diffusion A l’aide 
des resultats de BRUCUER et al. (1989), la  courbe  de  retention est tirCe de C P I ~ Z Y  
(1 99 1). Les coefficients de diffusion en phase liquide et gazeuse gour les  isotopes 
sont de la même forme que  ceux  cites par Bmms et 
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Figme 1 : 
Principales  caractéristiques  climatiques  pendant 1 ’expérimentation in situ. 

L’ensemble  des  mesures  dans  l’atmosphère  ainsi  que  les températures dans le 
sol ont été réalisées  de  manière  continue à l’aide  d’une centrale d’acquisition 
Campbell CR7 (lecture  toutes  les 15 secondes et intégration toutes les 15 
minutes). Les mesures de teneurs en eau  et  les  lectures  tensiométriques sont faites 
au pas de  temps journalier tandis que la composition  isotopique  de  l’eau a été 
suivie sur 2 à 3 profils de sol prélevés tous les 5 jours environ.  Les échantillons 
prélevés ont été conservés dans des flacons  en verre à fermeture hermétique. 
L’eau de ces échantillons  est extraite par distillation sous vide  et  sous un gradient 
de température d’environ 270°C entre le sol  chauffé à 80°C et un  piège Q azote 
liquide. Les teneurs en oxygène 18 et en deutérium sont alors déterminées avec 
une précision de  l’ordre  de 1 pour  mille  pour le deutérium et 0,3 pour  mille pour 
l’oxygène 18. La figure 2 montre  les  profils  isotopiques et les droites ‘WPH 
obtenus au cours de  l’expérience. On constate  une  assez  grande variabilité des 
profils isotopiques ainsi que  l’évolutionprogressive  du type d’eau àpartir duquel 
a lieu  l’évaporation. 



SE DE GE 

Nous avons introduit  une pkriode de calage de 1 1 jours pour l'estimation de 
la csnductivité hydraulique dans la  zone  n0n saturke. En effet, l'estimation de la 
conductivite  hydraulique  apparente in situ cumule les transferts en phase  liquide 
et gazeuse et surestime  donc la conductivité hydraulique  r6elle. Les résultats du 
calage de la conductivitd  hydraulique  s0nt donnks par la figure 3. On constate que 
les résultats sont cohdrents,  puisque la eonductivitk calée est  bien infkrieure à la 
conductivité  hydraulique  apparente. 
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Figure 3 : 
Valeurs calées par le modèle de transfert d’eau et de chaleur et valeurs mesurées 

pour la conductivité hydraulique in situ. 

FLUX DE MASSE ET DE CHALEUR 

La figure 4 montre  les  comparaisons  entre  les valeurs mesurées et calculées 
pour les différents flux à la surface  du  sol, tandis que la figure 5 compare les 
teneurs en eau et  les  températures  observées  et  calculées  dans les horizons de 
surface. Globalement,  l’accord est satisfaisant et présente  des biais minimes. On 
en déduit que la valeur  des  principaux flux dans  le  sol  (phases  liquide,  gazeuse) 
et que les variables décrivant  l’état  physique  du  sol  (humidité, température) 
fournis au modèle  de transfert des  isotopes  sont corrects. 

CONCENTRATIONS ISOTOPIQUES 

La figure 6 montre  des  profils  isotopiques  calculés et observés (D) tandis que 
la figure 7 fournit une  comparaison  globale  entre  les  concentrations isotopiques 
calculées et mesurées  dans  le  sol.  Globalement,  l’accord est satisfaisant mais  on 
constate cependant  d’une part, l’existence  de  biais, et d’autre part, une variabilité 
importante des  concentrations  mesurées.  Le  premier  point peut renvoyer aux 
bases mêmes  du  modèle et  aux hypothèses  simplificatrices introduites. En 
particulier, la prise en  compte  de  modèles  de transferts dans le sol à plusieurs 
compartiments de  mobilité  différentes (MATHIEU, 1993) en  liaison avec l’espace 
poral  et  la structure du sol par exemple pourrait être introduite. Le second point 
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Figure 5 : 
Régression linkaire entre  les tenelrrs en eau ee lempiratures  calculées et obsewies. 
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renvoie aux stratégies  d'échantillonnage  pour  les  mesures  isotopiques  en 
conditions  naturelles. En effet, la variabilité spatiale importante  dans notre cas 
avait été  sous-estimée au départ, et  il  en  découle  une  grande  incertitude sur les 
profils isotopiques  moyens. A la limite,  chaque  profil  isotopique  local enregistre 
une histoire particulière, elle même  liée à la somme  de toutes les sources de 
variation accumulées au cours du  temps (état structural de surface, apport d'eau, 
Infiltrabilité locale,  etc.). 

30 juillet 

.__I 

- 0  
O -70 O 

':l 8 aout 

Figure 6 : 
Profils isotopiques observés et calculés à dfférentes  dates. 
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Figure 7 : 
Régressions  linéaires entre les teneurs isotopiques ("0 et 'H) calculées et  observées 

au  cours de I'expérience in situ  (les d1jJérent.s symboles  correspondent à 
drflérentes profondeurs). 



Par rapport aux approches existmtes dans  le domaime de la grhision des  profils 
isotopiques  en sol nu soumis B 6vaporation’  le modele propos6  prksente  un cadre 
théorique cshkrent et  global  puisqu’il y a couplage  explicite  entre  les transferts 
dans le sol et  les  échanges  sol-atmospk&re,  couplage  entre  les flux de  masse 
globaux et  les flux des  espkces  isotopiques  traitees,  et  couplage  entre  les transferts 
d‘eau et da chaleur. Par ailleurs, la r6férence  exp6rimentale  utiliske  s’étend sur 
une  pkriode  longue (§O jours), ce qui  permet  de couvrir les  phases  successives 
du processus d’kvaporation. Les  r6sultatls  montrent  un  accord global entre 
prkvision et observation aussi bien  en ce qui  concerne les flux que  les variables 
d’état (teneur en  eau,  tempdratures,  concentrations en isotopes),  bien  que  des 
mkliorations soient  possibles  dans  les  bases mCmes  du  modele.  En particulier, 
une am6lioration de 1% cornaissance des  coefficients  de transfert isotopique  en 
laboratoire, ou l’introduction de phases  mobile  et  immobile  pour le transport 
d’isotopes est envisageable. Enfin, nos résultats expkrimentaux ont montre  une 
grande variabilité spatiale des  profils  isotopiques in situ meme  en conditions 
agricoles apparemment homogtnes, et une meilleure  estimation  des valeurs 
moyennes  suppose  une  amClioration  de l’échantillomage et peut 6galemerxt 
inciter envisager  une  simulation  stochastique dans la  msdelisation du transport 
des isotopes. 
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