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Modelisation des aquiferes complexes.
Prise en compte de la zone

non saturee et de la salinite.
Calcul des intervalles de confiance

Modelling of complex aquifers
with unsaturated zone and salinity.

Calculation of confidence limits

Dominique THIERY*

Mots-eMs: Modele 3 dimensions, Nappe eau, Zone non saturee, 8alioite, Mecanisme ecoulement

Resume

Cet article montre comment mod6liser efficacement en 3 dimensions, avec un schema adifferences fioies,
des aquiferes complexes, en tenant compte des ecoulements a travers la zone non saturee et des variations
spatiales et temporelles de la densitc du fluide. Il montre egalement comment il est possible, par une analyse
de sensibilite d'assortir d'un intervalle de confiance les previsions emises en utilisant Ie modele. De nombreux
exemples d'application sont presentes pour illustrer la diversite des problemes qui peuvent etre resolus.

Abstract

This paper demonstrates the efficient 3-D modelling of complex aquifers, taking into consideration the
flow through the unsaturated zone and variations of fluid 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 modeles de caleul des ecoulements
dans les systemes aquiferes sont apparus il y a une
vingtaine d'annees. A cette epoque les modeles
etaient Ie plus souvent monocouches ou bicouches
(rarement tridimensionnels), et etaient applicables
uniquement aux aquiferes classiques, c'est-a.-dire aux
ecoulements d'eau pure en zone saturee. Parallele­
ment, des modeles de caleul en zone non saturee
sont apparus, essentiellement monodimensionnels
dans la direction verticale, et avec des echelles de
temps de I'ordre de la minute ou de I'heure, au lieu

de I' annee ou la dizaine d'annees pour les aquiferes.
Les ecoulements dans les aquiferes cotiers etaient
modelises de maniE~re simplifiee en monocouche, en
negligeant les phenomenes de melange entre I'eau
douce et I'eau salee [Bonnet et at., 1974]. D'autre
part, tous ces modeles etaient cales manuellement,
c'est-a.-dire par essais-erreur, ce qui etait laborieux.
Les problemes d'environnement et de stockage ont
rendu necessaire la modelisation de systemes beau­
coup plus complexes avec, par exemple, Ie couplage
de la zone saturee et de la zone non saturee en 3D,
la modelisation d'aquiferes profonds multicouches
avec prise en compte de la variation de densite du
f1uide, I'exploitation de lentilles d'eau douce avec
effet de coning de I'eau salee sous-jacente... D'autre
part, les exigences de qualite exigent Ie plus souvent
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d'assortir d'un intervalle de confiance Ies previsions
emises avec un modele de simulation, ce qui necessite
une analyse de sensibilite. Le domaine d'application
du modele MARTHE du BRGM [Thiery, 1990b,
1993b] a donc ete etendu pour lui permettre, en
plus des ecoulements classiques en aquiferes, de mo­
deliser Ies ecoulements complexes en zone non sa­
turee et adensite variable. D'autre part, des proce­
dures de calage automatique et d'analyse de sensibilite
lui ont ete integrees. Malgre cette sophistication, Ie
Iogiciel MARTHE, tout en fonctionnant sur stations
de travail, est operationnel sur les micro-ordinateurs.
Cet article en 3 parties presente Ies methodes origi­
nales de caleul utilisees pour Ies ecoulements en
zone non saturee, les ecoulements adensite variable
et pour 1'analyse de sensibilite; elles sont illustrees
par des exemples d'applications.

1. - Ecoulements en zone non,
saturee

1.1. - Equation generale

On fait Ies hypotheses suivantes :
- ecoulement isotherme;
- sol non gonflant (Ia porosite est constante au

cours du temps) ;
- fluide incompressible;
- permeabilite arair infinie, d'au une pression

de 1'air egale a Ia pression atmospherique.

Avec ces hypotheses, l'equation generale de I'e­
coulement s'eerlt :

div [K Grad H] = Ss a~ + q (1)

avec:

H charge hydraulique au point x, y, z
q - densite volumique de flux entrant (infiltration,

injection) ou sortant (pompage) [T'!]
terme d'emmagasinement specifique [L .!]
tenseur de permeabilite a1'eau (diagonalise)
[LT'!]

1.2, - Discretisation

La discretisation se fait par differences finies
avec une methode implicite pure. En etablissant 1'e­
quation d'equilibre entre Ia maille de caleul et Ies
six mailles voisines, on obtient [ef. Thiery, 1993a] :

6

~ Ki . Ai . (Hi - H,) / di + Q"t = STO / dt (2)
i= 1

avec:

c indice de Ia maille de caleul (au centre)
1 une des 6 directions: nord, sud, est, ouest,

haut et bas
Ai aire d'echange entre 2 mailles
di = distance au nceud voisin dans Ia direction i
Ki permeabilite equivalente dans Ia direction i
Q"t - debit exterieur (terme source)
STO = stockage d'eau dans Ia maille
dt = duree du pas de temps

La permeabilite est fonction de la pression h :

K = f (h) = f (H - z)

avec:

h = pression (exprimee en hauteur d'eau douce)
z = altitude (positive vers Ie haut)

Le coefficient d'echange entre deux mailles adja­
centes resuIte de Ia moyenne ponderee des deux
permeabilites seion une moyenne hartnonique, une
moyenne geometrique [comme conseille par Vauclin
et al., 1979], ou un schema « upstream» (amont).
Les pas de temps de caleul sont determines automa­
tiquement de fa~on aassurer une convergence opti­
male. Ils sont indexes sur les variations de saturation
dans Ies mailles et sur Ia precision du bilan.

Le rerme de stockage est constitue de deux com­
posantes :

- un terme proportionnel a Ia variation d6 de
teneur en eau,

- un terme provenant de Ia compressibilite, pro­
portionnellement al'etat de saturation 6/6s,

STO = VG . [d6 + (6/6s) . Ss . DH]/ dr (3)

avec:

VG = volume geometrique de Ia maille
6 = teneur en eau volumique
Os = teneur en eau asaturation = parasite

1.3. - Linearisation

L'equation d'equilibre de chaque maille esr non
lineaire. Plusieurs manieres de prendre en compte
cette non-linearite sont proposes par Cooley [1983]
ou plus recemment Thiery [1988, 1990a], Celia et
al. [1990], Ross [1990] et Kirkland et al. [1992]. La
methode que nous availS choisie est decrite par
Thiery [1988]. C'est une methode iterarive (avec
sous-relaxation) qui esr inconditionnellement stable
meme avec de grands pas de temps et qui permet
d'obtenir des bilans parfaitement equilibres, L'avan­
tage sur la methode proposee par Cooley [1983] est
que notre methode est independante des relations
caraeteristiques du sol pression-terreuf en eau, per­
meabilite. Les permeabilites utilisees dans l'equation
sont Ies estimations Ies plus recentes au cours du
processus iteratif er elles correspondent a Ia fin du
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pas de temps. La variation d'emmagasinement est
ecrite sous forme discretisee analogue it un coefficient
d'emmagasinement specifique : la capacite capillaire
Ck obtenue apres !'iteration k secrit :

Ck = [8k (t) -8 (t - dt)] I [Hk (t) -H (t- dt)]
(4)

Elle permet de transformer la variation de teneur
en eau d8 de I'expression du stockage (3) en varia­
tion de charge :

d8Hl = Ck. [H,- H (t-dt)]

L'equation (2) relative it chaque maille c se trans­
forme alors en une equation algebrique.

10 m

6

2
2m

OJ-_-'-__L.-_.L-_.L-_L.--'-_L.-~

1.4. - Resolution
o 2 6 8 10

Distance (m)

Quatre types de conditions aux limites sOnt pos­
sibles :

2 conditions classiqttes :
- potentiel impose : charge imposee, pression

imposee au teneur en eau imposee (ce qui est equi­
valent pour Ie caleul)

- condition de flux nul (limite etanche)

et 2 conditions specijiqttes :
- surface de suintement
- gradient de charge unitaire

Pour un maillage comprenant N mailles, on ob­
tient - it chaque iteration - un systeme lineaire de N
equations. Ce systeme lineaire est symetrique; il
genere une matriee symetrique de dimension
N X N, tres creuse, ne presentant que 7 diagonales :
Ie centre et les 6 directions nord, sud, est, ouest,
haut et bas. Ce systeme est resolu tres effieacement
par une methode de gradients conjugues avec pre­
conditionnement [Hill, 1990a et b; Thiery, 1993b]
specialement adaptee it ce type de matriee et ne
necessitant que peu de memoire. Pour tenir compte
du caractere fortement non lineaire du systeme d'e­
quation, on applique, apres la resolution matricielle,
un coefficient de sous-relaxation pour garantir la
stabilite des caleuls.

1.5. - Exemples d'application

1.5.1. - Ecoulement a travers la berge
d'un caurs d'eau

C'est Ie test nO 1 Mcrit par Cooley [1983] relatif
it un massif poreux cubique de 10 m de cote. Une
charge de 10 m est imposee sur la limite de gauche
et une charge de 2 m sur la limite de droite qui peut
presenter une surface de suintement. Les relations
caracteristiques du sol sont definies par:

Fig. 1. - Ecottlement atravers fa berge d'tm cours d'eau. Isova­
leurs de charge (m) (water flow through a river bank).

h/h t = [(8, - 8) I (8 - 8,)]b
t

bk
K/Ks = [(8 - 8,) I (8, - 8,)]

K/K, = [(1 + (h/h,)l/bt]-b
k

avec les valeurs suivantes (en m et mls)

h t = 1.778; b, = 0.25; bk = 4; K, = 10.2

La figure 1 presente les charges caleulees et la
surface libre. On voit apparaltre une surface de suin­
tement sur la surface gauche de l'altitude 2 m it
l'altitude de 4,8 m.

1.5.2. - Exemple nO 2 - Berge stratifiee

C'est Ie test nO 4 decrit par Cooley [1983] relatif
a l'ecoulement a travers la berge d'un cours d'eau,
formee de 2 couches permeables separees par une
couche 100 fois moins permeable. Une charge de
26 m est imposee sur la limite droite (et de 0 m au
fond du cours d'eau, it gauche). Les lois caracteristi­
ques sont identiques it celles de I'exemple nO 1 (test
nO 1) mais avec les parametres suivants (en m et
m/s) :

Aquiferes: h t = 2.115; bt = 0.25; bk = 4; K, = 100
Semi-permeable:

h t = 4.472; bt = 0.50; bk = 4; K, = 0.1

La figure 2 presente les charges caleulees en
regime permanent ainsi que la surface libre. On
voit apparaltre une petite surface de suintement en
bas de I'aquifere inferieur (sur une hauteur inferieure
it 1 m). Dans la formation semi-permeable, on ob-
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avec:

F = 2:Ti.di.(Zi - Z,)
i

E = dx.dy.dz.S,.hpldt
Ai> An B = constantes

Resolution

(10)

STOM = [8 (C - Cp) + S, (C.h - Cp.hp)].dx.dy.dz/dt

CONY =i~lei' Qi' Ci + [~1(1- ei)' Qi]' C

6

DISPER = 2: dy . dz . 8i . D i . (Ci - C) I di
i = 1

Le systeme d'equations se resout classiquement
en pression par la methode des gradients conjugues.
De fa~on Ii obtenir un systeme d'equation mieux
conditionne, il est preferable, comme Ie preconise
Frind [1982], d'utiliser une resolution en charges
d'eau douce plutat qu'en pression. Cette maniere de
proceder permet d'obtenir davantage de precision
dans Ie ca!eul des debits et elle a, en outre, l'avantage
de permettre une transition logique entre les simu­
lations avec et sans prise en compte des variations
de densite. On definit la charge d'eau douce H d par
H d = h + z. L'equation d'equilibre, ecrite en terme
de Hd, est inchangee Ii part la definition de F qui
devient elle aussi mieux conditionnee sous la forme :

avec:

p

ext
di
dx
dy, dz

indice d'une valeur en debut de pas de
temps (c'est-li-dire d'une valeur du pas de
temps precedent)
indice d'une valeur exterieure
distance dans la direction i
dimension de la maille dans la direction i

= dimensions des mailles dans les deux di­
rections perpendiculaires Ii la direction i

= index :{+l si Qi > 0
o si Qi < 0

F = 2:Ti (di - 1) . (Zi - z,),

Apres resolution en pression ou en charge d'eau
douce, il faut ca!euler les charges reelles
H = Z+ hid pour verifier les conditions de denoie­
ment, de captivite ou de debordement de la nappe.

2.3. - Ca1cul des densites

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

6

2:ai . Ci + b . C = e
i= 1

Le systeme d'equations obtenu est lineaire, si on
suppose Qi connu, mais il n'est pas symetrique, Ii
cause des termes ei qui dependent des signes des
debits.

Discretisation

Les termes s'explicitent de fa maniere suivante :

STOM = CONY + DISPER + FEXT

En discretisant cette equation en differences fi­
nies, on obtient une equation en flux massique du
type:

Concentration imposee
Le modele ca!eulera donc Ie flux massique qu'il
fant injecter ou extraire du domaine pour main­
terrir cette concentration. Cette condition ala
limite correspond, par exemple, Ii une limite
bordee par fa mer, si on est sur que Ie debit va
de fa mer vers l'interieur du modele (et s'il n'y
a pas de dispersion).

Flux massique impose (ou nul)
C'est un flnx massiqne entrant, qui correspond
aun apport de solute, par un debit provenant
de I'exterieur. En pratique, ce flux massique
esr impose sous forme de la concenrration en
solute du fluide entrant. Cette condition a la
limite correspond, par exemple, Ii un aquifere
borde par la mer ou par un lac (bien melange)
ou bien aun apport de solute par la recharge.

II y a 2 types de conditions aux limites possibles :

Conditions aux limites

= flux massique de stockage
convection
dispersion (isotrope)
flux massique provenant de l'exterieur

La densite du fluide est determinee Ii partir de la
concentration C en solute suivant une relation p =
fCc), Ii temperature constante. La concentration est
ca!euIee par resolution de I'equation du transport.
Cette equation fait intervenir les debits d'echange
entre mailles qui sont calcuIes par fa loi de Darcy.

avec:

STOM
CONY
DISPER
FEXT

330 Hydrogeologie, nO 4, 1993



MODELISATION DES AQUIFERES COMFLEXES

Tabl. 1. ~ Caractedstiques des exemples de calculs aveC densite
(parameters tired il1 calm/ating the examples, including density)

Densite Epaisseur Extension Permeabilite Parasite Diffusion Diffusion P = Permanent Coefficient
maximale :rnoMlisee laterale m/s % m2/s intrinseque T = Transitoire de sous-

m m m2/s relaxation
du modele

Biseau sale 1.025 1.00 2.00 1.00 10.2 35 6.6 10~ 2.3110" T 1.00
(Henry)

Dome de sel 1.200 300 900 9.81 10" 30 3.33 10~ 1.00 10~ P 0.20
(Herbert)

Courant 1.200 150 600 4.75 10~ 10 3.565 10~ 3.565 10.7 T 0.70
convection
(Elder)

Ile de Malte 1.025 300 22000 variable - P 0.01
(Gutierrez)

Resolution

Le systeme non symetrique obtenu peut se
resoudre :

- de maniere iterative (par la methode de Gauss
Seidel)

par gradients conjugues (non symetriques) :
- selon la methode ORTHOMIN
- selon la methode des gradients bi-conjugues.

En l'absence de diffusion, la methode iterative
converge tres rapidement mais dans Ie cas general
les methodes par gradients conjugues sont plus
performantes.

2.4. - Couplage

La densite du fluide est caleulee It partir de l'e­
quation du transport qui fait intervenir les debits
d'echange, qui font eux-memes intervenir la densite.
Les deux caleuls : calcul hydrodynamique et caleul
de transport doivent donc etre couples. Dans ce but,
on a utilise une procedure iterative de Picard:

a) On part d'un champ initial de densite.
b) On caleule les pressions (et les charges) donc

les debits d'echanges en fonction de ces den­
sites, par l'equation de conservation de 1'eau
douce, qui utilise la loi de Darcy.

c) On caleule les concentrations par l'equation
de conservation de la masse de solute (equa­
tion du transport).

d) On caleule Ie nouveau champ de densites It
partir des concentrations.
On boucle alors sur l'action b).

Le couplage iteratif par la methode de Picard est
souvent instable ou oscillant, surtout en regime per­
manent, puisqu'une faible variation de densite peut
entrainer de grandes variations de pression, donc
de debits d'echange, qui vont entrainer elles-memes

de grandes variations de densite. On introduit donc
un coefficient de sous-relaxation qui s'applique aux
concentrations (donc indirectement aux densites).
En pratique, Ie coefficient de sous-relaxation de cou­
plage est de 1'ordre de 0,2 It 0,3 pour les schemas
stables, de 0,01 pour des schemas peu stables (lentille
d'eau douce sous 1'Ue de Malte), et meme de 0,001
dans Ie cas de systemes tres instables : biseau sale
avec fractures et tres forts contrastes de permeabilite.

2.5. - Exemples d'application

Quatre exemples d'application varies sont pre­
sentes pour illustrer I'interet des caleuls avec prise
en compte de la densite. Les caracteristiques princi­
pales de ces exemples sont rassemblees dans Ie ta­
bleau 1.

2.5.1. - Exemple 1 - Biseau sale
de Henry

C'est un exemple d'ecoulement dans un aquifere
au contact de la mer avec formation d'un biseau sale
dont Henry [1964] donne une solution analytique
approchee. Voss et Souza [1987] donnent une revue
de nombreux modeles appliques It cet exemple clas­
sique, et montrent que la solution analytique est
tres approximative puisque la plupart des modeles
donnent des resultats coherents entre eux mais dif­
ferents de la «solution» de Henry. La figure 4
presente Ie champ de densite obtenu par Ie modele
MARTHE avec visualisation des vitesses. Les den­
sites sont cartographiees en accroissement relatif
de densite (ou en isochlore). L'eau douce correspond
It °% et l'eau de la mer It 100 %. On voit nettement
Ie biseau sale avec une zone de transition saumatre
due au coefficient de dispersion. Les resultats sont
quasi-identiques It ceux obtenus avec Ie modele
SUTRA decrits par Voss et Souza [1987].
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Fig. 4. - Biseau sale de Henry: accroissement relatifde densi# (0 = eau douce: 100 %
= eau de mer) (Henry salt water wedge)
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Fig. 5. ~ Dome de sel (HYDRO COIN) : accl'oissement foetati! de densite en % (salt
dome (HYDROCOIN))

2.5.2. - Exemple 2 - Dome de sel
(Herbert)

C'est un exemple d'ecoulement avec une influence
extremement forte de la densite qui est decrh par
Herbert [1988]. Un dome de sel situe au centre de
la base du systeme etudie impose une densite relative
de 1.200. L'ecoulement est provoque par l'imposition
d'un profil de pression sur la limite superieure, de
105 pascals (10,29 m d'eau douce) it gauche jusqu'it
zero it droite, avec arrivee d'eau douce. Cet exemple
est adapte d'un des tests internationaux HYDRO­
COIN niveau 1. La figure 5 presente Ie champ de
densite obtenu (0 % = eau pure; 100 % = eau
sursalee de densite 1.2). On voh nettement apparal­
tre 2 cellules de convection tournant en sens oppose.
L'eau douce, injectee dans Ie coin superieur gauche,
descend verticalement au milieu du systeme et s'e­
coule de part et d'autre au fond, faisant remonter de
l'eau plus dense Ie long des parois laterales.

2,5.3. - Exemple 3 - Cellules de
convection pures (Elder)

II s'agit de l'ecoulement en regime transitoire
produit uniquement par convection naturelle par
des differences de densite, dans un systeme comple­
tement isole (sans echanges de fluide avec l'exte­
rieur). Une densite trios elevee de 1.200 est imposee
sur la moitie de la limite superieure, et une densite
de 1.000 (eau douce) est imposee en bas. Elder
[1967] donne une solution numerique it ce probleme
en Ie considerant comme un probleme de convection
thermique (the « short-heater problem»). Le fluide
it forte densite penetre par diffusion dans l'eau ini­
tialement douce et en equilibre hydrostatique, aug­
mente sa densite et provoque ainsi des courants de
convection. La figure 6 montre la denshe obtenue
par Ie modele MARTHE (it droite) apres 10 ans
ainsi que Ie champ de vitesses. La partie gauche
montre les resultats des caleuls de Elder [1967]. Les
courbes droite et gauche correspondent it l'isovaleur
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+--- Calcul ELDER --. Modele MARTHE __
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Fig. 6. ~ Cellules de convection de Elder: accroissement relatif de densite: isovaleur 20 %
(Elder convection cells)

62 '- -- .....

presente Ie profil de charge (en haut) et les isova­
leurs d'accroissement de densite 50 % et 5 % (den­
sites 1.0125 et 1.00125). Elle fait nettement appa­
raitre une remontee de l'eau salee (up-coning).

3. - Analyse de sensibilite

Le but de I'analyse de sensibilite est de determi­
ner un intervalle de confiance sur les parametres du
modele (permeabilites, coefficients d'emmagasine­
ment, dispersivites, parasites ...) mais aussi - et sur­
tout - sur les previsions einises avec Ie modele.

62565038

86 r---+---+---+----t

A I-t------':p;..,....--~~......._i A'

68

7"

>- 80

X (km)

Pig. 7. - Situation de !'aqttijere de iUa/!e (location of Malta
aquifer)

d'accroissement de densite 20 % (c'est-li-dire une
densite de 1.040). Les 2 courbes sont comparables,
les differences etant dues aux finesses de discretisa­
tions de I'espace et du temps qui ne sont pas identi­
ques pour les 2 modelisations.

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

C'est I'aquifere de 1'11e de Malte (done au contact
de 1a mer) modelisee par Gutierrez [1994]. La zone
etudiee est modelisee en 3 dimensions avec 15
couches et un total de 36 000 mailles (carrees de
500 m de cote et d'epaisseurs variables). La figure 7
presente 1'11e avec un systeme de captages par gale­
des souterraines (apparaissant camme des etoHes
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

3.1. - Intervalle de confiance sur les
parametres

On suppose que Ie modele depent de p parame­
tres a. Le modele est cale sur n observations (de
charges, de concentrations... ) qui forment un echan­
tillon. Les parametres aq qui sont determines par
calage sur cet echantillon q dependent de cet echan­
tillon. Si on avait cale Ie modele sur un autre echan­
tillon, on aurait obtenu des parametres differents.
L'objectif de l'analyse de sensibilite est de determiner
la distribution statistique de l'ensemble des para­
metres aq qu'on pourrait obtenir selon les echantil­
Ions d'observations. C'est la definition de I'intervalle
de confiance des parametres aq .

On note:

ei = ecart de simulation par rapport Ii I'obser-
vation i = Yobsi - Yi (aq)
n

se2 = ~ (ei)2 = somme des carres des ecarts
i=l

n nombre d'observations = nombre d'ecarts
n, nombre d'ecarts independants
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119.5 l------- ~

730.5

730.5

KH

KH

lEI < 0.5 m

0.5 <: _ <: 1 m

679.5

matrice de variance-covariance des para­
metres
matrke cam~e formee des sommes des pro­
duits des derivees de y, par rapport aux
parametres ak et aj' Le terme generique de
[B] est [bkj] :

bkj = ~ (ay,. ay,)
i aak aaj

[VA]

[B]

[VA] = (n / n,) . se' . [B]-I

Thiery [1993e] montre que la matrke de va­
riance-covariance peut etre calculee par :

A A' ~
155.5

Caplages
~

6 zones modele InvorseE
~ C\\eJl!e

" 0
"0

~, ""'""'i/L<j
:>

.",-
'" -50

-100 "----~l'"0.'''''<
-ISO

119.5
Eau salee

679.5
-200

"0 "' "6 "9 52 55

Distance (km) ~
155.5

~

11 zones hydrogeologlques

Fig. 8. - Ile de Malte : coupe verticale mantrant Ie profit de
densite: isovaleurs d'accroissement de densite 50 % et 5 %.
(Malta: vertical density profile)

Le nombre d'ecarts independants n, equivalent
au nombre d'ecarts autocorreles n peut etre estime
it partir du variogramme g des ecarts. On considerera
par exemple que toutes les observations comprises
dans un disque de rayon d, centre sur une observa­
tion, tel que Ie coefficient de correlation soit supe­
rieur au egal a0,5 repd:sentent une seule observation
independante. Le rayon d est done defini par :

0,5 = 1 - g (d) / se'

Dans un domaine de n mailles carrees de cote a,
done de superficie n . a', on a n, disques de rayon d
avec:

n, = n . a' / (7< . d')

Fig. 9. - Nappe de fihang de Thau. Ecarts-types de simulation
des charges (en m) (the Thau aquifer. Standard deviations of
head simulation)

avec:

saj = ecart-type du parametre aj
rjk = coefficient de correlation entre les parametres

aj et ak

3.2. - Intervalle de confiance sur les
previsions emises avec Ie modele

On suppose que les previsions Yc peuvent etre
considerees comme dependant (au moins localement)
lineairement de parametres aj' La variance sy'c de la
prevision Yc est alars donnee par:

La variance sy~ est uniquement due it !'incertitude
sur les parametres du modele. La variance sy1 de
l'erreur entre une prevision yc et une valeur observee
Yobs doit prendre en compte egalement la variance
de l'erreur de calage sc' qui peut etre due it une
erreur sur Yobs :

sy~ = sYi + sc'
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3.3. - Application al'aquifere de l'etang
de Thau

L'aquifere de 1'etang de Thau est situe au sud­
ouest de Montpellier (Herault). II est borde au sud­
est par les etangs de Thau, d'Ingril, de Vic, d'Arnel,
tous au niveau de la mer (cote zero). Le modele, en
regime permanent, est constitue d'une cauche de
701 mailles carrees de 1 km de cote. Lors de la
modelisation de cet aquifere en 1988 un calage ma­
nuel (par essais erreurs) a ete obtenu avec 11 zones
« hydrogeologiques» de permeabilite homogenes
[Auriol et al., 1988]. En 1993, une modelisation
inverse decrite par Thiery [1993e, 1993/ ce numero]
a permis de determiner 6 zones homogenes. Un
calage automatique dans ces 6 zones [Thiery, 1993d,
1993/] a permis de determiner les permeabilites
optimales de ces zones. Le calage automatique per­
met de reproduire plus finement la carte piezome­
trique observee, mais il doit etre contrale par un
hydrogeologue. Une analyse de sensibilite sur ces 2
calages, decrite par Thiery [1993e] a montre que Ie
calage sur les 6 zones du modele inverse est nette­
ment plus stable (done plus fiable). L'ecart-type re­
latif moyen associe aux permeabilites des 6 zones
est egal it 20 %, alors que celui associe aux permea­
bilites des 11 zones est egal it 51 %. La figure 9
presente la carte des ecarts-types des charges calcu­
lees dans la situation du calage.

L'ecart-type moyen est de 0,61 metre avec les 6
zones optimales contre 1,54 m avec les 11 zones
« hydrogeologiques ». La figure montre que l'exten­
sion de Ia zone avec un ecart-type superieur a 1 ill

est tres reduite dans Ie premier cas.

4. - Conclusion

Les problemes it resoudre dans Ie domaine de
l'environnement et du stockage des dechets ont rendu
necessaire Ia modelisation de systemes aquiferes de
plus en plus complexes et de nombreux phenomenes
couples entre eux. Les modeles dassiques d'ecoule­
rneD! en milieux poreux ont du etre etendus pour
permettre la simulation des ecoulements it travers
Ia zone non saturee et Ia prise en compte des varia­
tions de densite du fluide.

Les methodes presentees et illustrees par des
exemples montrent une partie du domaine d'appli­
cation du modele MARTHE du BRGM. Actuelle­
ment, certaines composantes sont couph~es entre
elles : zone satun~e et zone non saturee, densite et
charges, ecoulement et transport, etc. La modelisation
des schemas tres complexes rend necessaire un cou­
plage encore plus total, en particulier : des interac­
tions entre les phenomenes thermiques, chimiques

et les ecoulements, par 1'intermediaire des variations
de densite, de viscosite et de permeabilite.
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