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Modélisation des aquiféres complexes.
Prise en compte de la zone
non saturée et de la salinité.
Calcul des intervalles de confiance

Modelling of complex aquifers
with unsaturated zone and salinity.
Calculation of confidence limits

Dominique THIERY™

Mots-clés :

Modéle 3 dimensions, Nappe eau, Zone non saturée, Salinité, Mécanisme écoulement

Résumé

Cet article montre comment modéliser efficacement en 3 dimensions, avec un schéma & différences finies,
des aquiféres complexes, en tenant compte des écoulements 4 travers la zone non saturée et des variations
spatiales et temporelles de Ia densité du fluide. Il montre également comment il est possible, par une analyse
de sensibilité d’assortir d’'un intervalle de confiance les prévisions émises en utilisant le modéle. De nombreux
exemples d’application sont présentés pour illustrer la diversité des problémes qui peuvent &tre résolus.

Abstract

This paper demonstrates the efficient 3-D modelling of complex aquifers, taking into consideration the
flow through the unsaturated zone and variations of finid density in space and time, using a finite differences
approach. The calculation of confidence limits for predictions simulated by the model is also presented.
Several examples are given to illustrate the diversity of problems which can be solved.

Introduction

Les premiers modéles de calcul des écoulements
dans les systemes aquiféres sont apparus il v a une
vingtaine d'années. A cette époque les modéles
étaient le plus souvent monocouches ou bicouches
(rarement tridimensionnels), et étaient applicables
uniquement aux aquiféres classiques, c’est-a-dire aux
écoulements d'eau pure en zone saturée. Paralléle-
ment, des modéles de calcul en zone non saturée
sont apparus, essentiellement monodimensionnels
dans la direction verticale, et avec des échelles de
temps de l'ordre de la minute ou de I'heure, au lien

de l'année ou la dizaine d’années pour les aquiféres.
Les écoulements dans les aquiféres cotiers éraient
modélisés de maniére simplifiée en monocouche, en
négligeant les phénoménes de mélange entre I'eau
douce et l'eau salée [Bonnet ¢ al, 1974]. D'autre
part, tous ces modéles étaient calés manuellement,
c'est-a-dire par essais-erreur, ce qui était laborieux.
Les problémes d'environnement et de stockage ont
rendu nécessaire fa modélisation de systémes beau-
coup plus complexes avec, par exemple, le couplage
de la zone saturée et de la zone non saturée en 3D,
la modélisation d’'aquiféres profonds multicouches
avec prise en compte de fa variation de densité du
fluide, I'exploitation de lentilles d’eau douce avec
effet de coning de l'eau saiée sous-jacente... D'autre
part, les exigences de qualité exigent le plus souvent
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d’assortir d'un intervalle de confiance les prévisions
émises avec un modéle de simulation, ce qui nécessite
une analyse de sensibilité. Le domaine d'application
du modéle MARTHE du BRGM [Thiéry, 19906,
19935] a donc été étendu pour lui permettre, en
plus des écoulements classiques en aquiféres, de mo-
déliser les écoulements complexes en zone non sa-
turée et 4 densité variable. D’autre part, des procé-
dures de calage automatique et d’analyse de sensibilité
lui ont été intégrées. Malgré cette sophistication, le
logiciel MARTHE, tout en fonctionnant sur stations
de travail, est opérationnel sur les micro-ordinateurs.
Cet article en 3 parties présente les méthodes origi-
nales de calcul utilisées pour les écoulements en
zone non saturée, les écoulements 4 densité variable
et pour I'analyse de sensibilité; elles sont illustrées
par des exemples d'applications.

1. - Ecoulements en zone non
saturée

1.1. - Equation générale

On fait les hypothéses suivantes :

- écoulement isotherme;

- sol non gonflant (la porosité est constante au
cours du temps) ;

- fluide incompressible;

- perméabilité 4 ['air infinie, d’oll une pression
de l'air égale 4 la pression atmosphérique.

Avec ces hypothéses, ['équation générale de ['é-
coulement s’écrit :

div [K Grad H] = S % +q (1)

avec

H = charge hydraulique au point x, y, z

q = densité volumique de flux entrant (infiltration,
injection) ou sortant (pompage) [T ]

Ss = terme d’emmagasinement spécifique [L!]

K = tenseur de perméabilité & I'eau (diagonalisé)
[LT]

1.2. - Discrétisation

La discrétisation se fait par différences finies
avec une méthode implicite pure. En établissant I'é-
quation d’équilibre entre la maille de calcul et les
six mailles voisines, on obtient [cf. Thiéry, 19934] :

éKi-Ai-(Hi'Hc)/di+Qext:STO/dt (2)

i=1

avec :

C = indice de la maille de calcul (au centre)

i = une des 6 directions : nord, sud, est, ouest,

haut et bas

A; = aire d’échange entre 2 mailles

d; = distance au nceud voisin dans la direction i
K; = perméabilité équivalente dans la direction i
Qexe = débit extérieur (terme soutce)

STO = stockage d’eau dans la maille

de = durée du pas de temps
La perméabilité est fonction de la pression h :
K={h)y=fH-2)
avec

h = pression (exprimée en hauteur d’eau douce)
z = altitude (positive vers le haut)

Le coefficient d’échange entre deux mailles adja-
centes résulte de la moyenne pondérée des deux
perméabilités selon une moyenne harmonique, une
moyenne géométrique [comme conseillé par Vauclin
et al., 1979], ou un schéma « upstream » (amont).
Les pas de temps de calcul sont déterminés automa-
tiquement de fagon & assurer une convergence opti-
male. Ils sont indexés sur les variations de saturation
dans les mailles et sur la précision du bilan.

Le terme de stockage est constitué de deux com-
posantes :

- un terme propostionnel 4 la variation df de
teneur en eau,

- un terme provenant de la compressibilité, pro-
portionnellement 4 I'état de saturation 0/0g.

STO = VG . [d8 + (8/05) . Ss. DH] / dt (3)
avec

VG = volume géométrique de la maille
B = teneur en eau volumique
s = teneur en eau 4 saturation = porosité

1.3. - Linéarisation

L'équation d'équilibre de chaque maille est non
linéaire. Plusieurs maniéres de prendre en compte
cette non-linéarité sont proposés par Cooley [1983]
ou plus récemment Thiéry [1988, 1990a], Celia ez
al. [1990], Ross [1990] et Kirkland ez 2/ [1992]. La
méthode que nous avons choisie est décrite par
Thiéry [1988]. Cest une méthode itérative (avec
sous-relaxation) qui est incondirionnellement stable
méme avec de grands pas de temps et qui permet
d’obtenir des bilans parfaitement équilibrés. L'avan-
tage sur la méthode proposée par Cooley {1983] est
que notre méthode est indépendante des relations
caractéristiques du sol pression-teneur en eau, per-
méabilité. Les perméabilités utilisées dans I'équation
sont les estimations les plus récentes au cours du
processus itératif et elles correspondent & la fin du
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pas de temps. La variation d’emmagasinement est
écrite sous forme discrétisée analogue & un coefficient
d’emmagasinement spécifique : la capacité capillaire
Ck obtenue apres l'itération k s’écrit :

Ce= [0k (1) -0 (c - dn] / [Hx () - H (t - dr)]
(4)

Elle permet de transformer la variation de teneur
en eau df de l'expression du stockage (3) en varia-
tion de charge :

dfk+1 = Ck  [H,— H (¢t dt)]

L'équation (2) relative 4 chaque maille ¢ se trans-
forme alors en une équation algébrique.

1.4. - Résolution

Quatre types de conditions aux [imites sont pos-
sibles :

2 conditions classiques :

- potentiel imposé : charge imposée, pression
imposée ou teneur en eau imposée (ce qui est équi-
valent pour le calcul)

- condition de flux nul (limite étanche)

et 2 conditions spécifiques :

- surface de suintement
- gradient de charge uniraire

Pour un maillage comprenant N mailles, on ob-
tient - 4 chaque itération - un systéme linéaire de N
équations. Ce systéme linéaire est syméirique; il
géneére une matrice symétrique de dimension
N XN, trés creuse, ne présentant que 7 diagonales :
le centre et les 6 directions nord, sud, est, ouest,
haut et bas. Ce systéme est résolu trés efficacement
par une méthode de gradients conjugués avec pré-
conditionnement [Hill, 1990z et &; Thiéry, 19934]
spécialement adaptée 4 ce type de matrice et ne
nécessitant que peu de mémoire. Pour tenir compte
du caractére fortement non linéaire du systéme d’é-
quation, on applique, aprés la résolution matricielle,
un coefficient de sous-relaxation pour garantir la
stabilité des calculs.

1.5. - Exemples d’application

1.5.1. - Ecoulement & travers la berge
d’'un cours d’eau

Clest le test n® 1 décrit par Cooley [1983] relatif
a4 un massif poreux cubique de 10 m de c6té. Une
charge de 10 m est imposée sur la limite de gauche
et une charge de 2 m sur la limite de droite qui peut
présenter une surface de suintement. Les relations
caractéristiques du sol sont définies par :

10m
-
E
= 8,
5 8f 7 e N
= © /
g %/ /]
< g 2
6
I o @ N
B @ '
Yy
/o
i
/1
ES 2m
B S Y B / In
o
0 |l I {
0 2 u B a 10

Distance (m)

Fig, 1. - Ecoulement & travers la berge d’un cours d’ean. frova-
lenrs de charge (m) (water flow through a river bank).

h/h, = [(8, - 8) / (6 - 6)]P"
K/Ks = [(8 -6, / (8, - 61"
K/K, = [(1 + (h/hyvec-b*
avec les valeurs suivantes {en m et m/s) :
h,=1.778; b, = 0.25; b, = 4; K, = 10

La figure 1 présente les charges calculées et la
surface libre. On voit apparaitre une surface de suin-
tement sur la surface gauche de Tlaltitude 2 m a
Paltitude de 4,8 m,

1.5.2. - Exemple n° 2 - Berge stratifiée

Ceest le test n® 4 décrit par Cooley [1983] relatif
a lécoulement & travers la berge d'un cours d’ean,
formée de 2 couches perméables séparées par une
couche 100 fois moins perméable. Une charge de
26 m est imposée sur la limite droite (et de 0 m au
fond du couss d’eau, 4 gauche). Les lois caractéristi-
ques sont identiques 4 celles de Uexemple n® 1 (test
n® 1) mais avec les parametres suivants (en m et

m/s} :

Aquiféres : h, = 2.115; b, = 025; b, = 4; K, = 100
Semi-perméable :
h, =4472; b, =030; b, = 4; K, = 0.1

La figure 2 présente les charges calculées en
régime permanent zinsi que la surface libre. On
voit apparaitre une petite surface de suintement en
bas de l'aquifére inférieur (sur une hauteur inférieure
4 1 m). Dans la formation semi-perméable, on ob-
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avec :
F = XT.du(z - 7) (10)
E = dx.dy.dz.S,h,/dt

A, A, B = constantes

Résolution

Le systéme d’équations se résout classiquement
en pression par la méthode des gradients conjugués.
De fagon 4 obtenir un systéme d’équation mieux
conditionné, il est préférable, comme le préconise
Frind [1982], d'utiliser une résolution en charges
d’eau douce plutdt qu'en pression. Cette maniére de
procéder permet d’obtenir davantage de précision
dans le calcul des débits et elle a, en outre, 'avantage
de permettre une transition logique entre les simu-
lations avec et sans prise en compte des variations
de densité. On définit la charge d’eau douce Hy par
H; = h + z. L'équation d’équilibre, écrite en terme
de Hy, est inchangée & part la définition de F qui
devient elle aussi mieux conditionnée sous la forme :

F= 2T (d- 1) . (u - 2)

Aprés résolution en pression ou en charge d’'ean
douce, il faut calculer les charges réelles
H = z + h/d pour vérifier les conditions de dénoie-
ment, de captivité ou de débordement de la nappe.

2.3, - Calcul des densités

La densité du fluide est déterminée 4 partir de la
concentration C en soluté suivant une relation p =
£(C), & température constante. La concentration est
calculée par résolution de ['équation du transport.
Cette équation fait intervenir les débits d'échange
entre mailles qui sont calculés par la loi de Darcy.

Discrétisation

En discrétisant cette équation en différences fi-
nies, on obtient une équation en flux massique du

type :
STOM = CONV + DISPER + FEXT

avec :
STOM = flux massique de stockage

CONV = convection

DISPER = dispersion {isotrope)

FEXT = flux massigue provenant de I'extérieur

Les termes s’explicitent de la maniére suivante :

STOM = [6 (C - C,) + S, (Ch - Chy)].dx.dy.dz/de
6 §
CONV=31¢e.Q.GT |3 1-¢).Qf.C

i=1 i=1

6
DISPER =, dy . dz.6,.D;. (G - C) / d;

i=1

FEXT = Coxt - Qext . Cext + (1 - eexr) . Qext .C

avee

p = indice d'une valeur en début de pas de
temps (c’est-a-dire d'une valeur du pas de
temps précédent)

ext = indice d'une valeur extérieure

d; = distance dans la direction i

dx = dimension de la maille dans la direction i

dy, dz = dimensions des mailles dans les deux di-
rections perpendiculaires 4 la direction i
& = index : 1 +1si Qi >0
0 siQi<0

On obtient donc, pour chaque maille, une équa-
tion qui peut se mettre sous la forme :

I e

3;,.Ct+tb.C=e
1

i

Le systéme d’équations obtenu est linéaire, si on
suppose Q; connu, mais il n'est pas symétrique, 2
cause des termes g; qui dépendent des signes des

débits,

Conditions aux limites

Il'y a 2 types de conditions aux limites possibles :

- Concentration imposée

Le modele calculera donc le flux massique qu'il
faut injecter ou extraire du domaine pour main-
tenir cette concentration. Cette condition a la
limite correspond, par exemple, a une limite
bordée par la mer, si on est sfir que le débit va
de la mer vers 'intérieur du modele (et s’il n'y
a pas de dispersion).

- Flux massique imposé {ou nul)
C'est un flux massique entrant, qui correspond
& un apport de soluté, par un débit provenant
de l'extérieur. En pratique, ce flux massique
est imposé sous forme de la concentration en
soluté du fluide entrant. Cette condition a la
limite correspond, par exemple, a un aquifére
bordé par la mer ou par un lac (bien mélangé)
ou bien 4 un apport de soluté par la recharge.

330 Hydrogéologie, n° 4, 1993
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Tabl. I. - Caractéristiques des exemples de calculs avec densité
{parameters uved in caleulating the examples, including density)

Densicé Epaissenr | Extension| Perméabilité | Porosité | Diffusion | Diffusion “|P = Permanent| Coefficient
maximale | modélisée | latérale m/s % m?/s intrinséque |T = Transitoire| de sous-
m m m?/s relaxation
du modéle
Biseau salé 1.025 1.00 2.00 1.00 102 35 6.6 106 231 106 T 1.00
(Henry)
Déme de sel 1.200 300 900 9.81 108 30 3.33 106 1.00 10 P 0.20
(Herbert)
Courant 1.200 150 600 475 1046 10 3.565 104 3.565 107 T 0.70
convection
(Elder)
ile de Malte 1.025 300 22 000 variable - P 0.01
(Gutierrez)
Résolution de grandes variations de densité. On introduit donc

Le systeme non symétrique obtenu peut se
résoudre !

- de maniere itérative (par la méthode de Gauss
Seidel)
- par gradients conjugués (non symétriques) :
- selon la méthode ORTHOMIN
- selon la méthode des gradients bi-conjugués.

En l'absence de diffusion, la méthode itérative
converge trés rapidement mais dans le cas général
les méthodes par gradients conjugués sont plus
performantes.

2.4. - Couplage

La densité du fluide est calculée 4 partir de I'é-
quation du transport qui fait intervenir les débits
d’échange, qui font eux-mémes intervenir la densité.
Les deux calculs = calcul hydrodynamique et calecul
de transport doivent donc étre couplés. Dans ce but,
on a utilisé une procédure itérative de Picard :

a) On part d'un champ initial de densité.

b) On calcule les pressions (et les charges) donc
les débits d’échanges en fonction de ces den-
sités, par 'équation de conservation de I'eau
douce, qui utilise 1a loi de Darcy.

¢) On calcule les concentrations par I'équation
de conservation de la masse de soluté (équa-
tion du transport).

d) On calcule le nouveau champ de densités 2
partir des concentrations.

On boucle alors sur 'action b).

Le couplage itératif par la méthode de Picard est
souvent instable ou oscillant, surtout en régime per-
manent, puisquune faible variation de densité peut
entrainer de grandes variations de pression, donc
de débits d’échange, qui vont entrainer elles-mémes

un coefficient de sous-relaxation qui s'applique aux
concentrations (donc indirectement aux densités).
En pratique, le coefficient de sous-relaxation de cou-
plage est de l'ordre de 0,2 4 0,3 pour les schémas
stables, de 0,01 pour des schémas peu stables (lentifle
d’eau douce sous 1'ile de Malte), et méme de 0,001
dans le cas de systémes trés instables : biseau salé
avec fractures et trés forts contrastes de perméabilité.

2.5. - Exemples d’application

Quatre exemples d’application variés sont pré-
sentés pour illustrer U'intérét des calculs avec prise
en compte de la densité. Les caractéristiques princi-
pales de ces exemples sont rassemblées dans le ta-
bleau 1.

2.5.1. - Exemple 1 - Biseau salé
de Henry

Clest un exemple d’écounlement dans un aquifére
au contact de la mer avec formation d'un biseau salé
dont Henry [1964] donne une solution analytique
approchée. Voss et Souza [1987] donnent une revue
de nombreux modéles appliqués 4 cet exemple clas-
sique, et montrent que la solution analytique est
trés approximative puisque la plupart des modéles
donnent des résultats cohérents entre eux mais dif-
férents de la « solution » de Henry. La figure 4
présente le champ de densité obtenu par le modéle
MARTHE avec visualisation des vitesses. Les den-
sités sont cartographiées en accroissement relatif
de densité (ou en isochlore). L'eau douce correspond
4 0 % et Peau de la mer 4 100 %. On voit nettement
le biseau salé avec une zone de transition saumdtre
due au coefficient de dispersion. Les résultats sont
quasi-identiques & ceux obtenus avec le modéle
SUTRA décrits par Voss et Souza [1987].
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2.5.2. - Exemple 2 - Déme de sel
(Herbert)

Cest un exemple d'écoulement avec une influence
extrémement forte de la densité qui est décrit par
Herbere [1988]. Un déme de sel situé au centre de
Ja base du systéme étudié impose une densité relative
de 1.200. L'écoulement est provoqué par P'imposition
d'un profil de pression sur la limite supérieure, de
103 pascals (10,29 m d’eau douce) & gauche jusqu'a
zéro a droite, avec arrivée d’eau douce. Cet exemple
est adapté d'un des tests internationaux HYDRO-
COIN niveau 1. La figure 5 présente le champ de
densité obtenu (0 % = eau pure; 100 % = eau
sursalée de densité 1.2). On voit nettement apparai-
tre 2 cellules de convection tournant en sens opposé.
I’eau douce, injectée dans le coin supérieur gauche,
descend verticalement au milieu du systéme et s'é-
coule de part et d’autre au fond, faisant remonter de
I'eau plus dense le long des parois latérales.

332

2.5.3. - Exemple 3 - Cellules de

convection pures (Elder)

Il s'agit de I'écoulement en régime transitoire
produit uniquement par convection naturelle par
des différences de densité, dans un systéme comple-
tement isolé (sans échanges de fluide avec lexté-
rieur). Une densité tres élevée de 1.200 est imposée
sut la moitié de Ia limite supérieure, et une densité
de 1.000 (eau douce) est imposée en bas. Elder
[1967] donne une solution numérique 4 ce probléme
en le considérant comme un probléme de convection
thermique (the « short-heater problem »). Le fluide
a forte densité pénétre par diffusion dans l'eau ini-
tialement douce et en équilibre hydrostatique, aug-
mente sa densité et provoque ainsi des courants de
convection. La figure 6 montre la densité obtenue
par le modéle MARTHE (2 droite) aprés 10 ans
ainsi que le champ de vitesses. La partie gauche
montre les résultats des calculs de Elder [1967]. Les
courbes droite et gauche correspondent 2 'isovaleur

Hydrogéologie, n® 4, 1993
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Fig. 7. - Sitwation de laguifére de Malte (location of Malta
aquifer)

d'accroissement de densité 20 % (c'est-d-dire une
densité de 1.040). Les 2 courbes sont comparables,
les différences étant dues aux finesses de discrétisa-
tions de I'espace et du temps qui ne sont pas identi-
ques pour les 2 modélisations.

2.5.4. - Exemple 4 - Ile de Malte
(Gutierrez)

C'est 'aquifére de I'ile de Malte (donc au contact
de la mer) modélisée par Gutierrez [1994]. La zone
étudiée est modélisée en 3 dimensions avec 15
couches et un total de 36 000 mailles (carrées de
500 m de c6té et d’épaisseurs variables). La figure 7
présente I'tle avec un systéme de captages par gale-
ries souterraines (apparaissant comme des étoiles
sur la figure) ainsi que la position d'une coupe ver-
ticale passant par une zone de captage. La figure 8
est une coupe extraite de la simulation en 3D. Elle

présente le profil de charge (en haut) et les isova-
leurs d'accroissement de densité 50 % et 5 % (den-
sités 1.0125 et 1.00125). Elle fait nettement appa-
raitre une remontée de I'eau salée (up-coning).

3. - Analyse de sensibilité

Le but de I'analyse de sensibilité est de détermi-
ner un intervalle de confiance sur les paramétres du
modele (perméabilités, coefficients d’emmagasine-
ment, dispersivités, porosités...) mais aussi - et sut-
tout - sur les prévisions émises avec le modéle.

3.1, - Intervalle de confiance sur les
parametres

On suppose que le modéle dépent de p parame-
tres a. Le modeéle est calé sur n observations (de
charges, de concentrations...) qui forment un échan-
tillon. Les paramétres ay qui sont déterminés par
calage sur cet échantillon g dépendent de cet échan-
tillon. Si on avait calé le modéle sur un autre échan-
tillon, on aurait obtenu des paramétres différents.
L’objectif de I'analyse de sensibilité est de déterminer
la distribution statistique de I'ensemble des para-
metres a, qu'on pourrait obtenir selon les échantil-
lons d'observations. Cest la définition de I'intervalle
de confiance des paramétres a

-

On note ;

e = écart de simulation par rapport a ['obser-
vation i = Yobs; - y; (ag)
n

se? = 3 ()2 = somme des carrés des écarts
i=1

n = nombre d’observations = nombre d’écarts

fe = pombre d'écarts indépendants
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Fig. 8. - lle de Malte : coupe veriicale montrant le profil de
densité: isovalenrs daccroissement de densité 50 % et 5 %.
{Malta: vertical density profile)

[VA] = matrice de variance-covariance des para-
meétres

[B] = matrice carrée formée des sommes des pro-
duits des dérivées de y; par rapport aux
paramétres a; et aj. Le terme générique de

[B] est [by] :

bkj =2, (d¥i d¥i
i \0% 0%

Thiéry [1993e] montre que la matrice de va-
riance-covariance peut étre calculée par :

[VA] =(n/ n.) . se? . [B]*

Le nombre d’écarts indépendants n, équivalent
au nombre d'écarts autocorrélés n peut étre estimé
a partir du variogramme g des écarts. On considérera
par exemple que toutes les observations comprises
dans un disque de rayon d, centré sur une observa-
tion, tel que le coefficient de corrélation soit supé-
rieur ou égal 4 0,5 représentent une seule observation
indépendante. Le rayon d est donc défini par :

05=1-g(d) / se?
Dans un domaine de n mailles carrées de c6té a,

donc de superficie n . a2, on a n, disques de rayon d
avec

n,=n.a?/ (m.d?

3.2, - Intervalle de confiance sur les
prévisions émises avec le modele

On suppose que les prévisions y. peuvent étre
considérées comme dépendant (au moins localement)
linéairement de parametres a;. La variance sy% de la
prévision y. est alors donnée par :

= 155.5
* 8 zones modale inverse
| annannAl LT EEE
118.5
§79.5 730,35
KM
155.5
£
11 zones hydrogéologiques
jaatiiay
118.5
679.5 730.5

KM

Fig. 9. - Nappe de V'étang de Than. Ecartr-types de rimulation
des charges (en m) (the Thau aquifer. Standard deviations of
head simulation)

syZ = Z%rik . sa; . say . (dy, / day) . (dy. / day)
j

avec :
sa; = écart-type du paramétre a
ry. = coefficient de corrélation entre les paramétres

af- et a;

La variance sy2 est uniquement due a I'incertitude
sur les paramétres du modéle. La variance sy de
Perreur entre une prévision y. et une valeur observée
Vobs doit prendre en compte également la variance
de l'erreur de calage sc? qui peut étre due 4 une
EIIEUr SUr Yops

syp = sy2 + sc?
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3.3. - Application a l'aquifere de I'étang
de Thau

L’aquifére de I'étang de Thau est situé au sud-
ouest de Montpellier (Hérault). Il est bordé au sud-
est par les étangs de Thau, d’Ingril, de Vie, &' Arnel,
tous au niveau de la mer (cote zéro). Le modéle, en
régime permanent, est constitué dune couche de
701 mailles carrées de 1 km de c¢6té. Lors de la
modélisation de cet aquifére en 1988 un calage ma-
nuel (par essais erreurs) a été obtenu avec 11 zones
« hydrogéologiques » de perméabilité homogenes
[Auriol ez «l, 1988]. En 1993, une modélisation
inverse décrite par Thiéry [199%¢, 1993f ce numéro]
a permis de déterminer 6 zones homogénes. Un
calage automatique dans ces 6 zones [Thiéry, 19934,
1993f] a permis de déterminer les perméabilités
optimales de ces zones. Le calage automatique per-
met de reproduire plus finement la carte piézomé-
trique observée, mais il doit écre contrdlé par un
hydrogéologue. Une analyse de sensibilité sur ces 2
calages, décrite par Thiéry [1993¢] a montré que le
calage sur les 6 zones du modéle inverse est netee-
ment plus stable (donc plus fiable). L'écart-type re-
latif moyen associé aux perméabilités des 6 zones
est égal 4 20 9%, alors que celui associé aux perméa-
bilités des 11 zones est égal a 51 %. La figure 9
présente la carte des écarts-types des charges calcu-
Iées dans la situation du calage.

L’écart-type moyen est de 0,61 métre avec les 6
zones optimales contre 1,54 m avec les 11 zones
« hydrogéologiques ». La figure montre que I'exten-
sion de la zone avec un écart-type supérieur 2 1 m
est trés réduite dans le premier cas.

4, - Conclusion

Les problémes & résoudre dans le domaine de
P'environnement et du stockage des déchets ont renda
nécessaire la modélisation de systémes aquiféres de
plus en plus complexes et de nombreux phénoménes
couplés entre eux. Les modeéles classiques d’écoule-
ment en milieux poreux ont du étre étendus pour
permettre la simulation des écoulements a travers
la zone non saturée et la prise en compte des varia-
tions de densité du fluide.

Les méthodes présentées et illustrées par des
exemples montrent une partie du domaine d'appli-
cation du modéle MARTHE du BRGM. Actuelle-
ment, certaines composantes sont couplées entre
elles : zone saturée et zone non saturée, densité et
charges, ¢coulement et transport, etc. La maodélisation
des schémas trés complexes rend nécessaire un cou-
plage encore plus total, en particulier : des interac-
tions entre les phénomenes thermiques, chimiques

et les écoulements, par I'intermédiaire des variations
de densité, de viscosité et de perméabilité.
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